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A Inés, mi pintora. 
No entiendo las matemáticas,
una suma de ceros me parece
una cantidad aterradora.
(Lec, 1957)
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Introducción
Introducción
Durante los últimos años, uno de los retos más importantes para la comunidad
científica internacional ha sido el estudio de los posibles impactos que las actividades
humanas pueden provocar sobre el clima de nuestro planeta. Para analizar estos
impactos y diseñar medidas destinadas a mitigarlos, la Organización Meteorológica
Mundial (WMO, World Meteorological Organization) y el Programa de las Naciones
Unidas para el Medio Ambiente (UNEP, United Nations Enviroment Programme)
crearon en 1988 el Grupo Intergubernamental de Expertos sobre el Cambio Climático
(IPCC, Intergovernmental Panel on Climate Change). El IPCC agrupa a científicos,
políticos e interlocutores sociales de todo el planeta.
Desde su fundación y hasta la actualidad, el IPCC ha emitido tres informes de
evaluación: IPCC, 1990; IPCC, 1995 e IPCC, 2000. Estos informes han recopilado
los más recientes avances realizados en el estudio del clima y del cambio climático,
además de servir como base para la redacción del protocolo de Kyoto1. Si bien en los
primeros informes del IPCC se prestó especial atención a la determinación de los
posibles impactos globales ocasionados por la emisión de gases de efecto
invernadero2, en los últimos se han incrementado los estudios para determinar los
impactos del cambio climático a escala regional, así como la relación entre los
cambios en la cubierta vegetal y el clima.
Tradicionalmente se pensaba que la distribución global de vegetación estaba
determinada por factores climáticos, especialmente la precipitación y la radiación.
Así, conocemos que las regiones desérticas más extensas están ligadas a la
subsidencia atmosférica a gran escala en latitudes subtropicales (Organización de las
Naciones Unidas, 1977). Sin embargo, el empleo de modelos acoplados atmósfera−
biosfera ha modificado este enfoque. Entre otros estudios, los trabajos de Shukla et al.
(1990), Polcher y Laval (1994ab) o Ganopolski et al. (1998) demuestran que la
presencia o ausencia de vegetación puede influir sobre el clima regional. Es decir, la
vegetación y el clima coexisten en un equilibrio dinámico que podría verse alterado
por perturbaciones en cualquiera de los dos componentes, de forma que ligeros
cambios en la cubierta vegetal podrían ser amplificados por el sistema climático. 
Por lo tanto, es posible que los climas secos se extiendan a causa de la variabilidad
1 Protocolo creado en 1997 en el cual los países firmantes se compromenten a reducir sus emisiones
de gases de  efecto invernadero para el año 2012
2 Fundamentalmente: Vapor de agua, dióxido de carbono, ozono, metano y óxidos de nitrógeno.
Estos gases absorben la radiación terrestre de onda larga (infrarroja) de forma más eficiente que la
solar, provocando un aumento de la temperatura superficial fundamental para la existencia de
vida en la tierra. Su concentración atmosférica está fuertemente influenciada por las actividades
humanas.
1
Introducción
natural del clima o a influencias antropogénicas que perturben, directa o
indirectamente, la cubierta vegetal. 
El ejemplo más claro de la influencia antropogénica directa sobre la cubierta vegetal
es la agricultura, pero no todos los vínculos entre la cubierta vegetal, el ser humano y
el clima son tan fácilmente identificables. Así, recientes experimentos utilizando el
modelo de vegetación interactiva TRIFFID − incluido en el modelo de circulación
general HADCM2 del Hadley Centre − muestran una clara reducción de la cubierta
vegetal en la Península Ibérica a finales del siglo XXI causada por el calentamiento
inducido por el aumento de CO2 (Richard Betts, comunicación personal). Por lo tanto,
en la degradación de la superficie terrestre influyen numerosos factores humanos y
naturales conectados de forma compleja, no lineal. Como señalan Jasanoff et al.
(1997), el mantenimiento de la biosfera está irremediablemente ligado al desarrollo
económico y social, de tal forma que una explotación de los suelos más allá de
niveles sostenibles causaría una degradación irreversible, y por lo tanto una reducción
de su capacidad para soportar la vida humana y animal.
La mayoría de los experimentos realizados hasta la fecha han empleado modelos de
circulación general (GCM, General Circulation Model) para analizar las
consecuencias de la deforestación tropical (aparte de los estudios previamente
mencionados: Cunnington y Rowntree, 1986; Xue y Shukla, 1993; Polcher, 1994;
Taylor y Clark, 2000), existiendo pocos estudios sobre regiones de latitudes medias.
Principalmente, esto se debe a que en los trópicos la precipitación y los movimientos
atmosféricos están dominados por la convección − que depende en gran medida de las
características de la vegetación − mientras que en latitudes medias la atmósfera está
regida por las perturbaciones baroclínicas. Sin embargo, Dirmeyer (1992) indicó que
los cambios en la cubierta vegetal en latitudes medias también pueden afectar al
clima, especialmente en verano, cuando la dinámica atmosférica es más débil y las
condiciones para la convección pueden ser modificadas por cambios en los flujos
superficiales. Estas conclusiones fueron corroboradas por estudios posteriores
utilizando GCMs (Reale, 1996) pero, como admiten Dümenil y Liess (1999), la baja
resolución de los GCMs (aproximadamente 250 km.) sólo permite verificar que existe
una tendencia en los resultados.
Por lo tanto, se necesitan nuevos métodos que sean capaces de incrementar la
resolución espacial de los GCMs. Una posibilidad son los modelos globales de
resolución variable, como el modelo ARPEGE (Dequé y Piedelievre, 1995). Este tipo
de modelos permiten que se incremente la resolución sobre una determinada región
del globo terráqueo aunque a costa de reducir la resolución en las antípodas de la
región de interés. 
El procedimiento más empleado para conseguir escenarios de alta resolución es
conocido como regionalización o “downscaling”, y puede ser de tres tipos:
Estadístico, dinámico o híbrido (dinámico − estadístico).
Los métodos estadísticos estan basados en registros climáticos recientes, datos de
paleoclima y datos de salida de modelos globales. Esencialmente, estos métodos
consisten en el establecimiento de relaciones estadísticas o empíricas entre las
variables climáticas locales en una determinada región y las variables atmosféricas a
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gran escala (Cohen, 1990; Storch et al., 1993; Noguer, 1994). El principal problema
de esta técnica es que en escenarios de cambio climático (aumento de la
concentración de gases de efecto invernadero o degradación de la superficie terrestre)
las relaciones estadísticas entre las diferentes varibles podrían modificarse, alterando
los resultados de los escenarios de alta resolución.
Los métodos dinámicos consisten en la aplicación de modelos (conocidos como
modelos regionales de clima) que están basados en las ecuaciones fundamentales de la
dinámica atmosférica. En este sentido este tipo de modelos son similares a los GCMs,
sin embargo, gracias a sus especiales características, los modelos regionales se
aplican sobre áreas limitadas, con una mayor resolución horizontal que los modelos
globales convencionales (Cubash et al., 1995).
Finalmente, en los modelos híbridos (Frey−Buness et al., 1994) se asume que el clima
regional actual puede ser caracterizado por la frecuencia de algunas de las situaciones
sinópticas producidas en las simulaciones de los modelos globales. A partir de esta
premisa, un modelo regional de alta resolución se aplica a estas situaciones sinópticas
previamente determinadas, comparando los resultados obtenidos con bases de datos
climatológicas locales o regionales.
Actualmente, la técnica más empleada es el downscaling dinámico empleando
modelos regionales de clima (RCM, Regional Climate Model), cuya mayor resolución
horizontal permite representar más adecuadamente los procesos a mesoescala. Como
ya he mencionado, este tipo de modelos son conceptualmente como los modelos
atmosféricos globales, aunque no se aplican sobre toda la superficie terrestre, sino
sobre una región limitada. Razón por la cual, los modelos regionales necesitan un
aporte continuo de valores en las fronteras laterales del dominio. Estos valores pueden
proceder de modelos de resolución menor (modelos globales) o de datos de análisis
(observaciones). En el caso de emplear datos de contorno procedentes de GCMs la
técnica más empleada es el anidamiento en un sólo sentido (one−way nesting), que
consiste en la introducción de los campos del GCM en el regional a través de los
contornos, sin que los datos producidos por el modelo regional sean comunicados al
modelo global. Si se emplean datos de análisis u observaciones como condiciones de
contorno, estas reciben el nombre de condiciones de contorno “perfectas”, ya que
carecen de los posibles errores introducidos al emplear condiciones derivadas de un
modelo global. 
Las primeras simulaciones utilizando técnicas de regionalización dinámicas se
realizaron a finales de los años 80 (Dickinson et al., 1989; Giorgi y Bates, 1989),
aunque su uso se ha incrementado progresivamente en los últimos años. Una
descripción completa de esta técnica, incluyendo un análisis de las simulaciones
pioneras puede encontrarse en Giorgi (1990), Marinucci y Giorgi (1992) y
McGregor y Walsh (1993). 
En estos primeros experimentos, los modelos regionales de clima fueron anidados en
datos de análisis deducidos de observaciones (“condiciones perfectas”), y se aplicaron
a periodos de tiempo de unos pocos meses o a un sólo mes simulado varias veces con
ligeramente diferentes condiciones de forma que se contasen con los suficientes datos
como para realizar análisis estadísticos. La resolución horizontal estaba comprendida
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entre 60 km (Giorgi, 1990) y 125 km (McGregor y Walsh, 1994). También existen
estudios con una resolución mayor, aunque limitados a áreas muy pequeñas, como los
Alpes (Marinucci et al., 1995; Aebischer y Schär, 1998). 
Posteriormente, el incremento de la capacidad de cálculo de los ordenadores ha
permitido afrontar simulaciones de más largas en el tiempo y con mayor resolución
horizontal. Por ejemplo, Giorgi y Marinucci (1996) aplicaron un modelo regional
sobre los Estados Unidos con una resolución de 50 km, en un periodo temporal de 5
años. Jones et al. (1995) ejecutaron una simulación de 10 años de duración sobre
Europa y Gallardo et al. (2001) realizaron una simulación de 10 años sobre el área de
la Península Ibérica con una resolución de 50 km.
En general, se puede concluir que los modelos regionales de clima ogrecen resultados
más realistas que los modelos globales, lo que ha motivado el empleo de este tipo de
modelos para un gran número de estudios (Jones et al., 1997; Walsh y McGregor,
1997; Murphy, 1999). 
El empleo de modelos regionales de clima en experimentos de deforestación ha
confirmado la influencia de la degradación de la superficie terrestre sobre el clima en
latitudes medias. Entre los experimentos realizados utilizando RCMs destacan los
trabajos de Moene et al. (1995), Pan et al. (1999), Prego (2000), Gaertner et al.
(2001) y Christensen et al. (2001). Los tres últimos trabajos mencionados resultan
especialmente interesantes para la Península Ibérica, ya que analizan el impacto de la
deforestación en el área de la cuenca mediterránea, una región que, a pesar de haber
sufrido algunas de las primeras y más intensas modificaciones llevadas a cabo por el
ser humano (Reale y Dirmeyer, 2000), ha sido objeto de pocos estudios.
El problema de la degradación de la superficie terrestre puede afrontarse desde muy
diversos puntos de vista, siendo destacables las aportaciones de diferentes ramas del
conocimiento científico, como la biología, la geografía, etc. Así, estudios
edafológicos de Francis y Thornes (1990) indican que las actuales tasas de erosión en
la cuenca mediterránea están estrechamente relacionadas con la deforestación y los
malos usos del suelo. Por otro lado, López−Bermúdez et al. (1998) señalan que las
mayores tasas de erosión en la Península Ibérica tienen lugar en otoño, de forma que
una alteración de las condiciones climáticas durante los meses de verano podría hacer
que los suelos fuesen más vulnerables a la erosión. Por lo tanto, el análisis de las
posibles consecuencias de una deforestación sobre el clima regional es uno de los
aspectos más interesantes de este importante problema.
El presente trabajo pretende contribuir a mejorar nuestro conocimiento de la
sensibilidad del clima regional de la cuenca mediterránea a las perturbaciones en la
cubierta vegetal. En concreto, la mayoría de los experimentos que se presentan en esta
memoria han sido realizados sobre el área geográfica de la Península Ibérica. Existen
numerosas razones que motivan esta elección:
  Climatología y localización geográfica: Situada entre regiones subtropicales y
latitudes medias, y rodeada prácticamente en su totalidad por masas de agua, el
clima de la Península Ibérica es relativamente templado en invierno y muy
caluroso en verano. El régimen de precipitaciones invernales está dominado por la
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advección de humedad procedente del océano Atlántico, mientras que en verano
está determinado por procesos convectivos, dependientes de las condiciones
superficiales. Por lo tanto, como han mostrado estudios previos (p.e. Gaertner et
al., 2001) los efectos de la deforestación no son despreciables durante los meses de
verano.
  Tipos de usos de suelo: La Península Ibérica está considerada como una de las
áreas más afectadas por procesos de degradación de los suelos (Imeson y Emmer,
1992). En España, el 44% del territorio está afectado por la deforestación, siendo
este proceso crítico en 90.000 km2. Cerca de 10.000 km2 pueden considerarse
como desierto. El proceso de desertificación no es homogéneo en todo el territorio,
sino que es mayor en las regiones del sur y sureste de la Península (Ministerio de
Obras Públicas, 1991).
  Orografía compleja: La accidentada geografía de la Península Ibérica es imposible
de representar en los actuales GCMs, dada su baja resolución. Sin embargo, este es
un factor determinante de las características climáticas de cada región. Por lo tanto,
se trata de un escenario adecuado para la aplicación de un RCM de alta
resolución.
El modelo atmosférico empleado en este estudio es el modelo regional de clima
PROMES (Castro et al., 1993), desarrollado en su totalidad por el Departamento de
Geofísica y Meteorología de la Universidad Complutense de Madrid. Se han llevado a
cabo dos tipos de experimentos:
  Experimento A: Incluye tres simulaciones multianuales (control y dos escenarios
de degradación de la superficie) sobre el mismo dominio, con una alta resolución
horizontal (20km). El período temporal escogido, diciembre 1992 − noviembre
1998, incluye condiciones climáticas muy diferentes, de forma que la variabilidad
climática natural está adecuadamente representada. Los escenarios de degradación
empleados incluyen una degradación ligera y una fuerte, y se simula no sólo la
desaparición parcial de la cubierta vegetal sino la alteración de las propiedades de
los suelos. 
En función de las características de este experimento, se pretende dar respuesta a las
siguientes preguntas sobre los efectos de la degradación superficial sobre el clima de
la Península Ibérica: 
 ¿Cuáles son los impactos de una degradación superficial sobre el clima
regional de la Península Ibérica?
 ¿Son los efectos de la degradación terrestre sobre el clima locales o no
locales?
 ¿Son constantes los impactos de la degradación o varían en función de la
variabilidad interanual a gran escala?
 ¿Cúal es el papel de los suelos en estos impactos?
  Experimento B: Se emplean dos dominios centrados en el área de la cuenca
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mediterránea, cada uno de ellos de un tamaño diferente. Sobre estos dominios se
han llevado a cabo dos simulaciones: control y deforestación. El procedimiento
experimental consiste en la realización de simulaciones iterativas, cada una de ellas
compuesta por siete ciclos. De esta forma, podemos estimar la variabilidad interna
del modelo y analizar la significación estadística de la señal. La resolución
horizontal es de 50 km y el período temporal simulado es de un año. Se ha elegido
el año 1982 por presentar unos valores de precipitación y temperatura muy
próximos a los climatológicos. En este caso, y para facilitar la comparación de los
resultados obtenidos con los de experimentos previos (Gaertner et al., 2001;
Christensen et al., 2001), se simula una deforestación extrema, que conlleva la
eliminación de toda la vegetación existente, sin alterar la capacidad máxima de
almacenamiento de agua de los suelos.
Con este segundo experimento, continuación de los trabajos previos de Prego (2000)
y Gaertner et al. (2001), se pretende dar respuesta a la siguiente pregunta: 
 ¿Existe una dependencia de los impactos de la deforestación en función del
tamaño del dominio empleado?
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Organización de la memoria
Tras esta introducción, se incluye una descripción completa del modelo regional de
clima PROMES y del esquema de suelos y vegetación SECHIBA. A continuación,
esta memoria se compone de dos secciones principales, correspondientes a cada uno
de los experimentos realizados. 
La sección A está dedicada al primer grupo de experimentos y se compone de 4
capítulos. En el capítulo A1 se expone el diseño experimental de las simulaciones
realizadas (simulaciones multianuales, con el objeto de considerar la variabilidad
climática natural) y se describen los datos empleados para la orografía y los tipos de
uso de suelo de la cubierta vegetal. También se incluye una descripción de las
condiciones laterales e iniciales empleadas en dicho experimento. En el capítulo A2
se evalúa la calidad de la simulación de control, analizando si reproduce
adecuadamente el clima actual en la región de estudio. Los capítulos A3 y A4 están
dedicados al análisis de los impactos de la deforestación sobre la Península Ibérica. El
A3 se centra en los impactos − promediados estacionalmente durante todo el período
simulado − ocasionados por la degradación de la superficie sobre la precipitación y la
temperatura media a 2 metros. El A4 está dedicado a la evaluación de la variabilidad
de los impactos, con especial antención sobre los flujos de calor, y su relación con los
cambios atmosféricos a gran escala.
La sección B corresponde al segundo grupo de experimentos y consta de 3 capítulos.
El capítulo B1 describe el diseño experimental, completamente diferente al expuesto
en la sección A, ya que se trata de simulaciones iterativas sobre dos dominios
diferentes. Este diseño experimental nos permite hallar la variabilidad interna del
modelo, de forma que podamos separa aquellas señales que son significativas de las
variaciones no lineales del modelo. El capítulo B2 se dedica a la evaluación de las
simulaciones de control sobre los diferentes dominios empleados. En el capítulo B3,
además de analizar los impactos producidos por la deforestación en función de la
variabilidad interna del modelo, se estudian las similitudes y diferencias de los
impactos observados sobre cada uno de los dominios empleados.
Por último, se incluye un capítulo final dedicado a la discusión y comentario de los
resultados más relevantes de ambos experimentos, así como de las futuras líneas de
investigación propuestas en función de estos resultados.
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Descripción del modelo
El modelo de clima regional empleado en los experimentos descritos en esta
memoria es la versión climática del modelo PROMES1 (Castro et al., 1993).
Dicho modelo es el resultado de los trabajos comenzados en 1992 y ha sido
desarrollado enteramente por el grupo de Meteorología del Departamento de
Física de la Tierra, Astronomía y Astrofísica I de la Universidad Complutense de
Madrid.
1.1 El modelo PROMES
El modelo PROMES es un modelo meteorológico de área limitada, de
ecuaciones primitivas, hidrostático y completamente compresible. A
continuación se describen las principales características de este modelo.
Las ecuaciones están expresadas en coordenadas horizontales cartesianas según
una proyección cónica Lambert conforme. Este tipo de proyecciones cónicas son
las más apropiadas para la aplicación de modelos atmosféricos en latitudes
medias (Anthes et al., 1987; Hsie, 1987), ya que tienen la ventaja de conservar
los ángulos y de que los factores de escala (cociente entre la distancia sobre el
plano y la distancia real sobre la superficie de la Tierra supuesta esférica) son
idénticos en todas las direcciones alrededor de un punto. Por lo tanto, esta
proyección respeta en gran medida la forma real de los elementos geográficos
del dominio, y  permite que todas las celdillas de la malla donde se aplica el
modelo presenten unas dimensiones horizontales prácticamente iguales (en km2).
De este modo, el modelo no adolece del cambio de resolución con la latitud que
presentan los modelos que se aplican con coordenadas esféricas. 
En la vertical, se utiliza una coordenada denominada sigma de Phillips (1957)
modificada por Shuman y Hovermale (1968). Esta coordenada se define
mediante la siguiente expresión:
 
p  p
t
p
s
 p
t
donde p es la presión en un determinado nivel vertical, ps es la presión en la
superficie y pt la presión en el limite superior del domino (pt = 100 hPa). Como
consecuencia de la introducción de esta coordenada en las ecuaciones del modelo
1  Acrónimo de “PROnóstico a MESoscala”.
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las superficies horizontales se adaptan al terreno sin cortar los accidentes
geográficos. Esto constituye una gran ventaja y simplifica en gran medida las
condiciones de contorno inferiores de las ecuaciones. 
1.1.1 Ecuaciones básicas
Las particularidades derivadas de las coordenadas cartesianas y de la coordenada
vertical sigma, implican la modificación de algunos términos de las ecuaciones
primitivas resueltas en el modelo. El sistema de ecuaciones en coordenadas σ
una vez aplicada la proyección Lambert se compone de: 
1.− Ecuaciones del movimiento horizontal:

u

t

 m u

u

x
 v

u

y

 

u

 
 m
	

x



p

x
 fv  Fh u
 F
v
u

v

t

 m u

v

x
 v

v

y

 

v

 
 m
	

y



p

y
 fu  Fh v
 F
v
v
donde u, v son las componentes horizontales del viento, m es el factor de escala
de la proyección, φ es el geopotencial, α es el volumen específico, f es el
parámetro de coriolis,       t es la velocidad vertical en coordenadas σ, y
Fh y Fv representan los efectos de la difusión horizontal y vertical,
respectivamente. Una deducción detallada de estas ecuaciones puede encontrarse
en Haltiner y Williams (1980), en Pielke (1984) y en Holton (1979).
2.− Ecuación de la hidrostática:


 


 p  1 
q
c
 q
r
1  q
v
 1
donde p* = ps − pt. El término entre paréntesis incorpora el efecto gravitatorio
del agua líquida, siendo qv, qc y qr respectivamente, las razones de mezcla del
vapor de agua, del agua de nube y del agua de lluvia. Esta ecuación es en
realidad la ecuación de movimiento vertical simplificada por la hipótesis
hidrostática. La validez de esta suposición se suele aceptar si la escala horizontal
del movimiento es mayor que su escala vertical (Anthes y Warner, 1978) lo que
se cumple en el presente estudio. La deducción detallada de estas ecuaciones
puede encontrarse en Haltiner y Williams (1980), en Pielke (1984) y en Holton
(1979).
3.− Ecuación de continuidad:

p 

t

 m
2

p  u  m

x


p  v  m

y


p   

 
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Suponiendo que   0 en los límites superior (σ = 0) e inferior (σ = 1) del
modelo, se puede integrar esta ecuación para obtener la variación temporal de la
presión superficial del modelo. Una vez calculada esta tendencia de la presión en
superficie se puede obtener   en cualquier nivel σ de acuerdo con:

 

 
p x

p x

t

m
2
p x

0


p x u  m

x


p x v  m

y
d   ’
La ecuación de continuidad expresa el principio de conservación de la masa que,
evidentemente, también se conserva en la atmósfera (Holton, 1979; pág. 40−44).
4.− Ecuación de la termodinámica:

v

t

 m u

v

x

v

v

y


 

v

 
 Fh

v
 F
v

v
 S 
v
donde la variable de pronóstico 

v
es la temperatura potencial virtual:

v

 1  0.608 q
v
La razón para utilizar la temperatura potencial es que de esta manera, desaparece
de la ecuación el término de calentamiento o enfriamiento adiabático, además de
incluir el efecto de la presencia del vapor de agua sin alterar la forma de la
ecuación. Fh y Fv representan la difusión horizontal y vertical de la temperatura
potencial virtual y S el efecto de las fuentes y sumideros de calor. Una deducción
completa de esta ecuación puede encontrarse en Pielke (1984; pág. 5−12)
5.− Ecuaciones de conservación del agua:
Las ecuaciones de conservación del agua en cada una de sus formas se obtienen
de forma similar a la de la ecuación de la termodinámica:

q
n

t

 m u

q
n

x

v

q
n

y


 

q
n

 
 Fh qn
 F
v
q
n
 S q
n
donde n=1, 2, 3, para considerar tres de los estados del agua en el aire: vapor (qv),
agua líquida en forma de gotículas de nube (qc) y agua líquida en gotas de lluvia (qr).
La presente versión del modelo no considera la fase sólida del agua.
1.1.2 Parametrizaciones de los procesos físicos
Los procesos físicos de escala espacial inferior al espaciado de malla del modelo se
incluyen mediante parametrizaciones. Estas parametrizaciones simulan diferentes
procesos físicos y transfieren su efecto a las variables de pronóstico. El modelo
incluye parametrizaciones para el balance de energía en superficie, los flujos
turbulentos de intercambio vertical, los flujos radiativos y los procesos nubosos
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(precipitación explícita e implícita).
Balance superficial de energía 
El balance superficial de energía se calcula según el método propuesto por Blackadar
(1976), conocido como modelo "force − restore". Básicamente consiste en que la
temperatura de una delgada capa superficial del suelo (influida por la onda térmica
diaria) se modifica debido a la acción de los flujos radiativos, los flujos de calor
sensible y latente y el flujo de calor hacia las capas más profundas del suelo. En estas
capas más profundas, la onda térmica diaria apenas influye. La ecuación de balance es
la siguiente:
C g

T g

t
 R
n
 H
m
 H
s
 L
v
E
s
donde Tg es la temperatura de la capa superficial, Cg la capacidad calorífica por
unidad de superficie de la capa superficial (Jm−2K−1), Rn la radiación neta, Hm el flujo
de calor por conducción hacia la capa profunda, Hs el flujo de calor sensible, Lv el
calor latente de vaporización y Es el flujo de humedad suelo−atmósfera. 
El nombre de "force − restore" se debe a que la variación de Tg debida a los flujos
radiativos y de calor latente y sensible, se ve contrarrestada por el flujo de calor hacia
las capas profundas, lo que impide que existan diferencias extremas entre las
temperaturas de las diferentes capas del suelo.
El modelo PROMES consta de un esquema de suelo compuesto de siete capas y la
difusión de la temperatura entre las capas está basada en Jacobsen y Heise (1982). La
ecuación que se resuelve en este esquema de suelo es:

T

t
 DT
 2T

z2
donde DT = KT / Cs = 7.505·10−7 m2 s−1. Siendo KT la conductividad térmica (1.5396
Wm−1K−1) y Cs la capacidad calorífica volumétrica (2.0514·106 Jm−3K−1). Si se define
el tiempo de respuesta τ a una profundidad hT como el necesario para que una
perturbación en superficie llegue a ese nivel con una amplitud e veces menor
podemos observar que el tiempo de respuesta característico de la primera capa (1 cm
de profundidad) es de 35 s, mientras que el de la última capa (300 cm de
profundidad) es de 75 días.
Difusión vertical y capa límite planetaria
Los intercambios turbulentos en la capa límite planetaria (CLP) se simulan
considerando 4 regímenes turbulentos: estable, turbulencia mecánica, convección
forzada y convección libre. La elección del correspondiente estado se hace en
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función del valor del número de Richardson y de la longitud de Monin−
Obukhov. Por encima del tope de la CLP la difusión vertical se calcula siempre
mediante un procedimiento basado en la teoría K (Arya, 1988; pág 157−169).
En los tres primeros regímenes, los flujos turbulentos verticales se determinan
según una aproximación de primer orden o teoría K, donde las expresiones para
los coeficientes de difusión k se han tomado de Blackadar (1976) y de McNider
y Pielke (1981). En el caso de convección libre, se utiliza un esquema no local
similar al expuesto por Estoque (1968), Blackadar (1978) y Zhang y Anthes
(1982). En este último caso, los intercambios verticales en la CLP tienen en
cuenta la estructura térmica de toda la CLP. 
Flujos radiativos
En la parametrización de los procesos radiativos se hace distinción entre el caso de
cielo despejado (sin nubes) y de cielo nuboso:
En cielo despejado se calcula el flujo radiativo de onda larga según el método
propuesto por Sasamori (1972), que establece un balance de los flujos en la base y el
tope de cada capa horizontal del modelo. El valor de la emisividad en cada capa se
calcula teniendo en cuenta su temperatura y la cantidad de gases absorbentes que
contiene, siguiendo la fórmula de Mahrer y Pielke (1977).
La absorción y dispersión de la radiación de onda corta por parte de las nubes ha sido
parametrizada de acuerdo a Anthes et al. (1987), mientras que la parametrización de
la radiación de onda larga sigue la de Stephens (1978a,b), Stephens et al. (1978) y
Garand (1983). 
La elección de la coordenada vertical sigma basada en la presión provoca que los
niveles superiores del modelo tengan una extensión vertical considerable. Los
procesos relacionados con los sistemas convectivos a mesoscala pueden
introducir un exceso de humedad en las capas altas del modelo, cuya gran
estabilidad de estratificación aumenta significativamente el tiempo de residencia
de las moléculas de agua en dichas capas. Dada la gran extensión vertical de
tales niveles, podría desencadenar la permanencia de nubes con muy bajo
contenido de agua pero con gran extensión vertical cuya influencia en los
esquemas de radiación sería poco realista. Para evitar esta situación, y tomando
como base los experimentos previos realizados para analizar la sensibilidad de
los procesos radiativos a la humedad en las capas altas del modelo, se comprobó
la conveniencia de introducir un factor para modular la influencia de las nubes
altas en el camino óptico utilizado en los esquemas de radiación. Este factor
varía entre la unidad que se aplica en los 16 niveles más bajos del modelo y el
valor nulo aplicado en los 5 niveles superiores, con una zona de transición de 4
niveles situados entre el 17 y el 20.
13
Descripción del modelo PROMES
Procesos nubosos
Las nubes explícitas y la precipitación a escala resoluble siguen un esquema
similar al de Hsie et al. (1984). Este esquema consiste en la resolución de las
ecuaciones de pronóstico para el vapor de agua, gotículas de nube y gotas de
lluvia, que contienen unos términos que determinan el ritmo de creación o
destrucción de cada una de las formas en que se presenta el agua. También
existen unos valores umbral para determinar la caída de la precipitación.
Para la representación de los procesos convectivos a escala no resoluble se ha
aplicado un esquema de flujo de masa convectivo, basado en la parametrización
de Kain y Fritsch (1993), que sustituye al empleado en trabajos previos
(Gaertner et al., 2001) en los que se utilizaba la versión de Fritsch y Chapell
(1980). Esta nueva versión se introdujo a consecuencia de las deficiencias
detectadas en el proyecto de intercomparación de modelos PIRCS (Tackle et al.,
1999), en el que se simulaba un periodo de lluvias intensas sobre los Estados
Unidos, y mejora sensiblemente los resultados obtenidos con la parametrización
anterior.
Básicamente, una parametrización convectiva es una técnica usada en los
modelos numéricos, tanto meteorológicos como climáticos, para predecir los
efectos conjuntos de un cierto número de nubes convectivas que pueden coexistir
dentro de una celdilla individual. Estos esquemas son cruciales, no sólo porque
predicen la precipitación convectiva, sino porque tienen una importante
influencia sobre procesos a escalas mayores. En concreto, cambian la estabilidad
vertical, redistribuyen y generan el calor y la humedad, y provocan la formación
de nubes afectando al calentamiento de la superficie y a la radiación atmosférica.
El esquema de Kain y Fritsch es del tipo de flujo de masa (Mass−flux scheme),
lo que significa que, empleando un modelo relativamente simple de nube, simula
un reajuste de la masa en la columna vertical. Esta nueva parametrización
incluye una función de disparo basada en la energía potencial convectiva
disponible (CAPE, Convective Available Potential Energy) y una formulación de
los flujos hacía arriba y abajo (updraft y downdraft, los cuales tienden a
compensar la desestabilización producida por los procesos convectivos) más
sofisticadas que la versión empleada anteriormente.
Una descripción más detallada de este esquema numérico puede verse en el
apéndice A de la presente memoria.
1.1.3 Esquemas numéricos
Se emplea una disposición de tipo Lorenz en la vertical y una malla C de Arakawa en
la horizontal. De este modo, la distribución vertical y horizontal de las variables es
alternada, lo que supone que no todas las variables se calculan es los mismos puntos.
Este hecho tiene como ventaja una mayor facilidad en la resolución de algunos
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términos de las ecuaciones y una mayor precisión de los resultados (Mesinger y
Arakawa, 1976). 
Las ecuaciones del modelo se resuelven aplicando el método de "time spliting"
propuesto por Marchuk (1967). Este método consiste esencialmente en que el cálculo
del valor de las variables de pronóstico en el instante t+∆t a partir de su valor t se
realiza siguiendo un proceso secuencial, de manera que tras la resolución numérica
del primer término de las diferentes ecuaciones diferenciales se actualizan los valores
de tales variables, que son utilizados para resolver el segundo término y así
sucesivamente. Todos los esquemas aplicados son explícitos, excepto los utilizados
para los términos de difusión turbulenta vertical y el cálculo de la temperatura de la
superficie y del suelo. 
Los términos del gradiente de presión en las ecuaciones del movimiento horizontal y
el de la divergencia en la ecuación de continuidad (dan cuenta de las ondas de
gravedad externas y de las ondas de Lamb) se resuelven mediante el esquema de
integración en el tiempo "forward−backward". Este esquema consiste en integrar los
términos del gradiente de presión en las ecuaciones del movimiento horizontal
utilizando los valores de presión y geopotencial obtenidos en el paso anterior. Con los
nuevos valores de las componentes de la velocidad se calcula el término de la
divergencia de la ecuación de continuidad.
Para los términos de advección se utiliza un esquema de integración hacia adelante en
el tiempo ("forward in time"). Espacialmente se aplica un esquema de interpolación
cúbica a contracorriente para los términos de la advección horizontal y vertical.
Los términos de Coriolis se calculan mediante un esquema "forward−backward". Los
términos de la difusión turbulenta vertical cuando se aplica la teoría K se resuelven
utilizando un esquema implícito (Pielke, 1984; pág. 285−290). Los procesos
radiativos, la difusión horizontal y los procesos nubosos se calculan aplicando un
esquema de Euler.
El modelo PROMES incorpora un esquema explícito de integración temporal con
división por procesos o términos (split−explicit) (Gadd, 1978a; Gadd 1978b;
Skamarock y Klemp, 1992; Bell y Dickinson, 1987) que, aplicado en un modelo
numérico atmosférico, no requiere integrar todos los términos en cada paso de tiempo
básico, el cual se ha establecido de acuerdo con los criterios de estabilidad numérica
asociados a la velocidad de las ondas de gravedad. De este modo, es posible emplear
pasos de tiempo mayores que el básico para realizar los cálculos correspondientes a
cada uno de los procesos sin modificar significativamente los resultados finales de las
simulaciones.
En la tabla 1 puede observarse la relación de pasos de tiempo utilizados para
resolver numéricamente los diferentes grupos de términos del modelo regional
de clima PROMES en las simulaciones realizadas en este estudio. Los pasos de
tiempo dependen de la escala de tiempo típica de cada término de las ecuaciones:
los términos de ajuste (básicamente aquellos relacionados con las ondas de
gravedad) se integran con el paso de tiempo básico, mientras que los términos de
advección se integran con un paso de tiempo mayor.
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Tabla 1. Relación de los pasos de tiempo en los que se resuelven los principales
módulos del modelo PROMES.
1.1.4 Condiciones iniciales y de contorno
El modelo PROMES es un modelo regional o de área limitada y requiere un
continuo aporte de valores para las variables de pronóstico a través de los
contornos laterales del dominio. Estos datos pueden proceder bien de datos de
análisis o bien de un modelo de menor resolución (un modelo global típico de
clima tiene una resolución horizontal de 250 km) . El esquema de contorno
utilizado es el de relajación de la variable propuesto por Davies (1976). Este
esquema permite que las perturbaciones atmosféricas que entran en el dominio se
transmitan al interior con una mínima distorsión en fase y amplitud,
garantizando que las ondas salientes del dominio no sean reflejadas
significativamente. De esta forma, se evita que los contornos laterales sean una
fuente permanente de ruido. Este esquema se aplica a todas las variables de
pronóstico del modelo, a excepción del agua de nube y de lluvia.
Los valores a gran escala se actualizan cada seis horas y la tendencia generada se
asimila en cada paso de tiempo según una interpolación temporal lineal. La zona
de relajación lateral varía dependiendo del tipo de experimento que se realice,
aunque en los mostrados en la presente memoria comprende entre cinco y ocho
celdillas. La interpolación vertical desde los campos de forzamiento atmosférico
lateral obtenidos del análisis hasta los niveles del modelo se realiza por medio de
un procedimiento que conserva el geopotencial y las características  de
estabilidad estática de los campos de forzamiento (Gaertner y Castro, 1996). 
La integración de las ecuaciones del modelo necesita asimismo de la
especificación de los valores iniciales de las variables de pronóstico. Estos
valores iniciales se determinan mediante una interpolación espacial de los
correspondientes a la malla de un análisis o de un modelo de mayor escala. En la
horizontal, esto se realiza mediante una interpolación biparabólica de 16 puntos
(Koehler, 1977). La interpolación vertical se efectúa siguiendo el mismo
procedimiento indicado para las condiciones de contorno.
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PROCESO
∆τ Ondas de gravedad
3 ∆τ Advección y precipitación explícita
6 ∆τ
18 ∆τ Procesos radiativos
∆t (s)
Parametrizaciones físicas: Capa límite, 
suelo−vegetación, etc.
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1.2 El esquema SECHIBA
El esquema de suelo−vegetación SECHIBA (Schématisation des Echanges
Hydriques à l’Interface entre la Biosphère et l’Atmosphère. Ducoudré, 1990;
Ducoudré et al., 1993) se utiliza para parametrizar los intercambios hidrológicos
entre el terreno (suelo−vegetación) y la atmósfera. Este esquema fue creado para
el modelo de circulación general del Laboratorio de Meteorología Dinámica
(LMD, Laboratoire de Météorologie Dynamique, CNRS, Francia) y
posteriormente ha sido incorporado al código del modelo regional de clima
PROMES. 
En cada celdilla del dominio se definen ocho diferentes tipos de usos de suelo
(ver tabla 2). Cada uno de los usos de suelo cubre una fracción del área total de
la celdilla y se permite que todos ellos estén presentes simultáneamente en una
misma celdilla del dominio. 
Tabla 2. Tipos de usos de suelo presentes en el esquema SECHIBA
Para cada una de las cubiertas vegetales, se calculan los siguientes flujos:
• La evaporación desde el suelo.
• La transpiración desde las plantas según una resistencia definida por los
conceptos de resistencia estomatal y resistencia estructural.
• La pérdida por interceptación de agua de lluvia.
La vegetación se trata como una única superficie equivalente en cuanto a la absorción
de energía, pero debido a que se permite que varios tipos de usos de suelo puedan
estar presentes simultáneamente en la misma celdilla, el cálculo de la
evapotranspiración se realiza para cada uno de ellos. Finalmente, el flujo total de
calor latente transferido a la atmósfera se calcula como la media de todas esas
participaciones individuales. 
Cada clase de vegetación se considera una capa simple de cubierta. Las raíces extraen
el agua del suelo y la transpiración se produce a través de la fracción seca del follaje
(aquella que no tiene agua almacenada sobre su superficie). La evaporación del agua
de lluvia interceptada (o de rocío) ocurre a un ritmo potencial. En la fracción de la
celdilla ocupada por vegetación se desprecia el flujo de vapor de agua directo desde el
suelo. Así, únicamente la parte sin vegetación contribuye al proceso de evaporación
superficial.
Para calcular los flujos de calor sensible y el balance radiativo, el suelo y la
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1 Suelo desnudo 5 Pradera con árboles
2 Tundra 6 Bosque caducifolio
3 Pradera 7 Bosque perennifolio
4 Pradera con arbustos 8 Bosque tropical
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vegetación se consideran un único medio. Esta hipótesis ha sido utilizada  en
numerosos esquemas de suelo−vegetación (Abramopoulos et al. 1988; Noilhan y
Planton 1989; Warrilow et al. 1986), y únicamente los esquemas BATS
(Biosphere−Atmosphere Transfer Scheme) (Dickinson et al., 1986) y SiB
(Simple Biosphere model) (Sellers. et al., 1986) resuelven de manera
independiente los balances energéticos para la cubierta y para el terreno. 
El flujo total de calor latente E se calcula como la media ponderada de la sublimación
de la nieve Es, la evaporación desde el suelo Eg, la transpiración desde la cubierta
vegetal Etr y la evaporación del agua sobre la vegetación (Ei, precipitación
interceptada y rocío). Cada uno de estos flujos se computa siguiendo la siguiente
expresión: 
E
s,g,tr,i



s,g,tr,i  qs,g,tr,i

l
r l
Estos flujos están regidos por ∆qs,g,tr,i, que representa el gradiente de humedad
específica entre la superficie que evapora y el aire ambiente, y por una suma de
resistencias rl (aerodinámica, del suelo, estructural y/o vegetal). αs,g,tr,i representa
la fracción de la celdilla que contribuye a cada proceso de evaporación, y ρ la
densidad del aire. Esta ecuación fue introducida por Monteith (1963) y, en
términos de evaporación de la cubierta vegetal, se conoce como modelo de “hoja
única” (big leaf, en inglés). 
El concepto de resistencia aerodinámica ra está presente en el cálculo de todos los
flujos y representa una oposición a la trasferencia del vapor de agua desde la interfaz
superficie – aire al nivel de referencia elegido en la atmósfera. Así, ra es inversamente
proporcional al producto del coeficiente de arrastre de la superficie Cd y de la
velocidad del viento Va:
r
a

1
Cd V a
La evaporación desde el suelo en el esquema SECHIBA se calcula mediante un
método aerodinámico sencillo, combinando la aplicación de la humedad relativa
superficial hg con la definición de una resistencia del suelo externa rg. Ambos
conceptos son función de la humedad del suelo. La resistencia del suelo es
proporcional a la sequedad relativa de la capa superior. El coeficiente de
proporcionalidad es la resistencia que la capa superior ejercería sobre la
evaporación del agua situada por debajo si estuviera totalmente seca (rs), y ha
sido derivada a partir de medidas realizadas en una gran variedad de tipos de
suelo:
r g

r
s
D
u
D
t
W
umax
 W
u
W
umax
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donde rs es la resistencia del suelo interna (resistencia que ejercería una capa superior
del suelo de 1 m de espesor si estuviera totalmente seca sobre la evaporación del agua
existente por debajo), Du es la profundidad de la base de la capa superior del suelo, Dt
es la profundidad total del suelo, Wumax es el máximo contenido de agua en la capa
superior y Wu es el contenido de agua en la capa superior (veáse figura 1). 
Figura 1. Los tres casos principales de distribución de agua en el suelo que se pueden dar
en el esquema SECHIBA: a) La capa superior de suelo se está rellenando; b) Una fracción
de la reserva superior se ha evaporado; c) La totalidad de la reserva superficial se ha
evaporado y deja de existir momentáneamente. Wd representa la humedad almacenada en la
reserva inferior del suelo, y hs la profundidad de suelo seco desde la superficie hasta la capa
con agua más próxima.
El concepto de resistencia estructural fue introducido por Perrier (1975) y
representa la resistencia aerodinámica que existe entre las hojas y el nivel
superior de la cubierta vegetal. McNaughton (1987) demostró que el concepto de
conductividad de la cubierta vegetal como la suma de las contribuciones a la
conductividad de todas las hojas no es realista, debido a que no toda la cubierta
está ventilada perfectamente. En el esquema SECHIBA se asume que la
vegetación actúa como una cubierta simple y se introduce un término de
resistencia. 
La resistencia vegetal incluye los conceptos de resistencia estomatal y de
resistencia aerodinámica foliar. Depende de la radiación solar incidente y del
déficit de concentración de vapor de agua en el aire simulado sobre la cubierta
vegetal, y es inversamente proporcional al denominado índice de área foliar de
una cara (LAI, leaf area index). 
El cálculo de los gradientes de humedad específica entre la superficie que
evapora y el aire por encima, es función de la definición de la humedad relativa
de la superficie. En los fenómenos de precipitación o de deposición de rocío, las
hojas se cubren de una película de agua que precede al goteo que transportará el
agua hacia el terreno. Esta agua puede ser reevaporada a ritmo potencial (pérdida
por interceptación), pero al mismo tiempo la transpiración se suprime sobre las
hojas húmedas. No se tiene en cuenta explícitamente la interceptación de nieve
por el follaje, pero se asume que la vegetación no es capaz de transpirar si se
excede un espesor crítico de nieve estimado en 0.015 m de profundidad
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equivalente de agua líquida (Blondin, 1988). En este caso, el único flujo de calor
latente que tiene lugar es debido a la sublimación de la nieve. 
La cantidad de agua interceptada por el follaje se controla en función de la
precipitación incidente y de la pérdida por interceptación. Depende del máximo
contenido de agua que el follaje puede interceptar durante un episodio de
precipitación (Winmax), y es proporcional al índice de área foliar de una sola cara
LAI (Deardorff, 1978).
La profundidad de suelo considerada es la zona de las raíces. La máxima cantidad de
agua que se puede almacenar se calcula como la diferencia entre los perfiles de
humedad del suelo en condiciones de saturación y en el punto de marchitamiento. Su
funcionamiento es bastante simple y se rige por la hipótesis de que la parte más activa
del suelo es la capa superior. Cuando se produce precipitación, el suelo se rellena de
agua de arriba hacia abajo; cuando la evapotranspiración excede a la precipitación, el
agua se extrae del nivel más cercano donde este disponible en el suelo. Teóricamente,
este hecho conllevaría la creación de tantas capas superiores como fuese necesario,
pero en la práctica, debido principalmente a la optimización de los recursos
informáticos, se limita a la existencia de 2 capas de suelo. Es decir, se considera
únicamente una reserva superior. La escorrentía se produce cuando el suelo alcanza la
saturación y la transpiración desde la cubierta vegetal cesa cuando el suelo está
completamente seco. Es decir, cuando se alcanza el punto de marchitamiento. 
Como el esquema SECHIBA permite la coexistencia de varios tipos básicos de
uso de suelo en una celdilla, se ha de determinar la fracción de área ocupada por
cada uno de ellos. Cada tipo de suelo tiene asociados un conjunto de parámetros
que se describe a continuación:
• Índice de área foliar de una cara LAI.
Este es uno de los parámetros fundamentales que se prescribe para cada
tipo de cubierta. Su valor está en el rango 0−8. En SECHIBA se
especifican valores de este parámetro adecuados para invierno y verano.
Siguiendo las recomendaciones de Ducoudré (1993), se ha llevado a cabo
una variación temporal de este parámetro cada 15 días, de modo similar al
esquema BATS (Dickinson et al., 1986).
• Máxima cantidad de agua que la cubierta puede admitir Winmax.
La máxima cantidad de agua que se puede almacenar por cada unidad de
LAI es 0.5 mm. Este valor podría considerarse demasiado alto si se
compara con el de otros esquemas, pero evita el ajuste de parámetros.
Esta relación ha sido establecida por Huber (1987) mediante medidas
sobre campos de cereales en episodios tormentosos sobre Francia.
• Resistencia estructural. 
Los valores han sido prescritos por Perrier (Ducoudré et al., 1993), y
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oscilan entre 0 y 50 s m−1.
• La apertura estomatal.
Controla la transpiración y se parametriza mediante la resistencia vegetal 
que a su vez depende de dos variables (radiación solar incidente y 
déficit de concentración de vapor de agua en la atmósfera). 
El suelo se describe por medio de los siguientes parámetros:
• Profundidad total Dt.
La profundidad total representa la zona de las raíces en el esquema
SECHIBA. En la versión empleada en los presentes experimentos se ha
sustituido el valor original de 1 m por 2 m debido a la incorporación de
los perfiles de las raíces descrita en De Rosnay y Polcher (1998).
• Máximo contenido de agua en el suelo Wtmax.
En caso de que el suelo esté totalmente cubierto por vegetación, Wtmax
corresponde a la máxima cantidad de agua que la vegetación puede
extraer del suelo. De acuerdo con los agrónomos, se puede estimar como
la diferencia entre los perfiles de humedad del suelo correspondientes a
saturación y al punto de marchitamiento. El valor máximo de contenido
de agua en el suelo varía en los diferentes experimentos realizados. En los
experimentos que se presentan en la sección A, este valor no es constante,
sino que depende de la fracción de suelo desnudo de cada celdilla. De esta
forma, se trata de reproducir la menor capacidad para almacenar agua
observada en los suelos degradados (Shuckla, 1990). La expresión
matemática es:
Wtmax= 300 − (240 · psd)
donde psd es el porcentaje de suelo desnudo.
En los experimentos que se presentan en la sección B, se ha cambiado el
valor medio original de 150 kg m−2 por 300 kg m−2, al haber incorporado
los perfiles de las raíces de la nueva versión del esquema descritos en De
Rosnay y Polcher (1998).
• Resistencia del suelo interna rs.
Es la resistencia de una capa de 1 m de espesor de suelo a la evaporación
del agua existente por debajo. Toma un valor de 33·103 s m−1, obtenido
del valor medio del cociente entre la porosidad del suelo y el coeficiente
de difusión del vapor de agua en el aire.
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Capítulo A1
Metodología y descripción de las simulaciones
En este primer capítulo de la sección A se describe el método aplicado para
analizar la sensibilidad del clima de la Península Ibérica a perturbaciones en la
cubierta vegetal y en los suelos. Para realizar este estudio se han completado tres
simulaciones multianuales: Una simulación de control (CTR), en la que se utiliza
la distribución de vegetación actual, y dos  experimentos (LD1 y LD2) en los
que, en diferente grado, se ha simulado una disminución de la cubierta vegetal y
una alteración de las características superficiales. El conjunto de estos factores es
lo que se describe como degradación superficial.
A1.1 Diseño experimental
El período simulado comienza en diciembre de 1992 y finaliza en noviembre de
1998, y ha sido escogido por incluir años con regímenes de lluvia muy diferentes. A
grandes rasgos, el período de 1993 a 1995 fue seco en la mayoría de las zonas de la
Península Ibérica (Hurrel, 1996), mientras que los años de 1996 a 1998 fueron más
lluviosos que la media climatológica. El contraste entre estos dos períodos fue mayor
en las regiones interiores y del sur de la península. 
Las causas de estas diferencias en la precipitación anual pueden encontrarse en los
cambios de la temperatura superficial del mar y de las condiciones atmosféricas a
gran escala (Rodríguez−Fonseca, 2001). Por lo tanto, estas simulaciones reproducen
adecuadamente la variabilidad climática natural y, a diferencia de los estudios previos
realizados sobre esta región (Gaertner et al., 2001; Prego, 2000), nos van a permitir
analizar la sensibilidad del clima a la degradación de la superficie considerando
situaciones atmosféricas muy diferentes.
Dado el largo tiempo de respuesta de la capa inferior del esquema de suelo y a las
posibles inexactitudes en la humedad inicial del suelo, se ha considerado un período
de ajuste de 1 año (diciembre 1992 − noviembre 1993). Es decir, tan sólo se analizará
la señal obtenida en los últimos 5 años de simulación: diciembre 1993 − noviembre
1998.
A1.2 Topografía
El dominio empleado en estas simulaciones está centrado sobre la Península
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Ibérica, con una extensión horizontal de 1800 x 1680 km. Se ha empleado una
resolución horizontal de 20 km, lo que supone que la región está dividida en 90
x 84 celdillas, incluidas la frontera y la zona de relajación lateral. El modelo
consta de 25 niveles σ en la vertical y el tope del modelo está situado en 100
hPa. Es destacable la alta resolución horizontal empleada, que no sólo permite
representar adecuadamente los procesos a mesoescala, sino que convierte a los
datos de salida del modelo PROMES en una fuente de datos adecuada para los
modelos de impacto1.  
La figura A1.1 muestra la máscara y topografía aplicadas en estas simulaciones.
Como puede verse, las fronteras del dominio están suficientemente alejadas del
área de interés. El extremo norte del dominio llega hasta el norte de Francia y el
sur incluye parte de la cadena montañosa del Atlas, cuya actividad ciclogenética
influye sobre el ciclo hidrológico de la cuenca mediterránea occidental (Smith,
1989). La frontera este se extiende más allá del archipiélago mallorquín y la
frontera occidental está lo suficientemente alejada del área de interés como para
no introducir perturbaciones apreciables.
Figura A1.1.− Mascara y orografía del dominio empleado en las simulaciones de la
sección A.
La topografía del dominio se ha obtenido de la base de datos GTOPO30 (30 arc
second Global TOPOgraphic data set), cuya resolución horizontal equivale
aproximadamente a 700 x 900 m2 en latitudes medias.  Esta base de datos ha sido
suministrada por el EDC (Earth Resources Observation Systems (EROS) Data
Center), perteneciente al USGS (United States Geological Survey) de los Estados
Unidos. 
A1.3 Usos de suelo
El experimento CTR simula la distribución de vegetación actual basándose en
los datos extraídos de la base de datos Global Ecosystems (Olson, 1994a,
1994b). Esta base de datos se ha extraído del GLCC (Global Land Cover
Characteristics), perteneciente al USGS (United States Geological Survey) de
los Estados Unidos. La resolución de la base de datos Global Ecosystems es de 1
x 1 km y se compone de 94 tipos de uso de suelo. Estos 94 tipos fueron
traducidos a los 8 usos de suelo que utiliza el esquema SECHIBA, estableciendo
1 Este tipo de modelos necesitan el aporte de datos de modelos atmosféricos y se emplean, entre
otras aplicaciones, para evaluar los posibles impactos sobre las cosechas o las reservas hídricas.
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una combinación lineal que transforma cada tipo de uso de suelo de Olson en
porcentajes de usos de suelo del esquema SECHIBA. Una descripción detallada
del método empleado puede verse en Prego (2000). 
Los resultados del experimento de control se evalúan mediante una comparación
con los datos observados. De esta manera se establecerá una referencia para el
análisis de los resultados en los escenarios LD1 y LD2.
Los experimentos LD1 y LD2 simulan una degradación de la superficie terrestre
que, como ya hemos mencionado, consta de dos componentes principales:
Eliminación de la cubierta vegetal y deterioro de las propiedades de los suelos. 
Una de las características más destacables de la alteración de las propiedades de
los suelos es la reducción del máximo contenido de agua que pueden almacenar.
La menor capacidad para almacenar agua es una característica observada en las
regiones deforestadas (Shukla et al., 1990) y, en este experimento, se ha
calculado de forma proporcional al porcentaje de suelo desnudo de cada celdilla:
CMA   300  240 · psd
donde CMA es la capacidad máxima de almacenamiento de agua y psd es el
porcentaje de suelo desnudo. Los resultados obtenidos para el contenido máximo
de agua en la simulación de control son similares a los datos típicos observados
en la Península Ibérica (INM, 1990 − 2000).
La degradación superficial simulada en los experimentos LD1 y LD2 no es
homogénea sobre todo el dominio. La mayor degradación se aplica en las zonas
del sudeste de la Península Ibérica, correspondiendo aproximadamente con las
provincias de Almería, Murcia y la zona de Levante. La región menos afectada
es el norte de la Península Ibérica (ver figura A1.2). Como consecuencia de este
aumento de la fracción de suelo desnudo, se produce una disminución
proporcional del resto de tipos de usos de suelo. 
La diferente intensidad del grado de deforestación es una proyección basada en
los resultados obtenidos en trabajos e informes previos (López−Bermúdez, 1998;
ONU, 2001).
El diseño de estos escenarios de degradación se ha visto avalado por recientes
investigaciones llevadas a cabo con el modelo de vegetación interactiva
TRIFFID (R. Betts, comunicación personal). Los llamados “modelos de
vegetación interactiva” simulan las interacciones entre clima y vegetación, pero,
a diferencia del modelo empleado en este estudio, permiten que las especies
vegetales cambien su distribución y localización dependiendo de los cambios en
el clima. 
Los experimentos realizados con el modelo TRIFFID (acoplado al AOGCM del
Hadley Centre HADCM2) simulan una distribución de suelo desnudo similar a la
utilizada en el experimento LD1 para finales del siglo XXI. La causa de este
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incremento del suelo desnudo es el
aumento del contenido de CO2 en la
atmósfera. Se trata pues de un efecto de
degradación indirecto, causado por el
ser humano sobre la vegetación. El
escenario LD2 puede ser considerado
como la suma de la acción
antropogénica directa (prácticas
agrícolas, usos del terreno, etc.) y de la
deforestación causada por el efecto
invernadero (representada en el
escenario LD1).
Por lo tanto, ambos experimentos, LD1
y LD2, son escenarios de
desertificación plausibles. Sin embargo,
y debido a las incertidumbres derivadas
de nuestro desconocimiento de los
futuros cambios sociales, energéticos,
etc., este estudio no pretende servir
como predicción de los cambios que
ocurrirán en el clima futuro, sino como
un estudio de la sensibilidad del clima a
las alteraciones más probables en la
cubierta vegetal de la Península Ibérica.
La distribución de los 8 diferentes usos
de suelo de SECHIBA para cada uno de
los escenarios se muestra en las figuras
A1.3 (CTR), A1.4 (LD1) y A1.5
(LD2).
Los parámetros de la biosfera derivados
del tipo de uso de suelo son: Albedo,
rugosidad, emisividad e índice de área 
foliar (LAI, Leaf Area Index).
Figura A1.2.− Porcentaje de suelo desnudo  Estos cuatro parámetros son depen−
en la simulación de control y diferencias      dientes de los tipos de suelo presentes 
entre los escenarios de degradación             en cada celdilla del modelo, y todos
superficial (LD1 y LD2) y la simulación de   ellos tienen una evolución a lo largo 
control.
del año, cambiando su valor cada 15 días. La evolución se produce entre los
valores correspondientes a verano e invierno, con un período de transición de
dos meses durante la primavera y el otoño.
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Comparando este estudios frente a trabajos anteriores las principales
aportaciones pueden resumirse en los siguientes puntos:
 El período temporal simulado (1992 − 1998) incluye años climatológicamente
muy diferentes, por lo que puede considerarse como representativo de la
variabilidad climática natural. Esto nos va a permitir analizar los impactos de
la degradación superficial en función de esta variabilidad natural y analizar la
relación entre impactos locales y fenómenos atmosféricos de gran escala.
 La resolución horizontal empleada. Se trata de simulaciones realizadas
empleando una versión del modelo PROMES de muy alta resolución (20 km),
de forma que sus parametrizaciones físicas van a reproducir de una forma más
adecuada procesos tales como la precipitación convectiva.
 Escenarios de degradación realistas. No se simula una degradación superficial
uniforme sobre todo el área, sino se sigue un patrón similar al observado en la
actualidad y coherente con los datos ofrecidos por experimentos empleando
modelos de vegetación interactiva.
 Deforestación más alteración de las características de los suelos. La
degradación superficial simulada es más compleja que la empleada en trabajos
previos, incluyendo no sólo una sustitución de la cubierta vegetal por suelo
desnudo, sino una alteración de las características de los suelos. La variación
más importante es la introducción de una dependencia de la capacidad
máxima de almacenamiento de agua en función del porcentaje de suelo
desnudo de cada celdilla.
A1.4 Condiciones iniciales
Las condiciones iniciales y de contorno de la atmósfera, los valores asignados al
suelo y las temperaturas de la superficie del mar proceden de campos,
interpolados vertical y horizontalmente, del análisis del centro europeo de
predicción a medio plazo (ECMWF, European Centre for Medium−range
Weather Forecast). La resolución horizontal de estos datos es de 1º x 1º latitud –
longitud, y su resolución temporal es de 6 horas (0, 6, 12 y 18 UTC). En el
modelo PROMES, las temperaturas superficiales del mar son prescritas
mensualmente y se asimila la tendencia de esta temperatura superficial cada seis
horas mediante una interpolación temporal lineal. La asimilación de las variables
atmosféricas en los contornos laterales del dominio se realiza cada paso de
tiempo (en el presente experimento, 40s) a partir de una interpolación temporal
de las variables suministradas cada 6 horas (0, 6, 12, 18 UTC). Las variables
asimiladas del reanálisis son: temperatura, humedad relativa, altura geopotencial,
componente zonal y meridiana del viento en los siguientes niveles de presión:
1000, 925, 850, 700, 500, 400, 300, 250, 200, 150 y 100 hPa. Estos forzamientos
laterales han sido idénticos en las tres simulaciones realizadas.
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A1.5 Variables analizadas
En cada uno de los tres experimentos realizados se han archivado los campos de las
medias mensuales de las siguientes variables:
 Precipitación total y precipitación convectiva o implícita (sub−rejilla) en mm / d.
 Temperatura a 2 metros (ºC).
 Agua precipitable integrada verticalmente en toda la columna de atmósfera sobre
la superficie (mm).
 Advección zonal y meridiana de humedad (mm / d).
 Fracción de cubierta nubosa, en tanto por 1.
 Presión reducida a nivel del mar y presión en superficie (hPa).
 Espesor de la capa límite planetaria (m).
 Evapotranspiración (mm / d).
 Flujos superficiales de calor sensible, radiación de onda larga saliente, radiación de
onda corta reflejada y radiación de onda corta incidente (W m−2).
 Flujos de radiación de onda larga absorbida en la superficie, radiación de onda
larga saliente en el tope del modelo y radiación de onda corta entrante en el tope
del modelo (Wm−2).
 Contenido total de agua en el suelo (kgm−2).
 Espesor de nieve (mm).
 Albedo, en tanto por 1.
 Escorrentía, en mm / d.
 Temperatura de la superficie, de la capa intermedia y de la capa profunda del suelo
(ºC).
28
Capítulo A1: Metodología y descripción de las simulaciones
Figura A1.3.− Fracción de cada clase de uso de suelo (suelo desnudo, tundra, pradera,
pradera con arbustos, pradera con árboles, bosque caducifolio, bosque perennifolio y
bosque tropical) del esquema SECHIBA en el experimento de control.
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Figura A1.4.− Fracción de cada clase de uso de suelo (suelo desnudo, tundra, pradera,
pradera con arbustos, pradera con árboles, bosque caducifolio, bosque perennifolio y
bosque tropical) del esquema SECHIBA en el experimento LD1.
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Figura A1.5.− Fracción de cada clase de uso de suelo (suelo desnudo, tundra, pradera,
pradera con arbustos, pradera con árboles, bosque caducifolio, bosque perennifolio y
bosque tropical) del esquema SECHIBA en el experimento LD2.
.
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También se han archivado las medias mensuales de los valores extremos diarios de las
siguientes variables:
 Temperatura máxima y mínima a 2 metros sobre la superficie (ºC).
 Espesor máximo de la capa límite planetaria sobre la superficie (m).
Se han almacenado los campos medios mensuales de determinadas variables en los
siguientes niveles de presión: 1000, 925, 850, 775, 700, 600, 500, 400, 300, 250, 200
y 150 hPa.
 Temperatura (ºC)
 Altura geopotencial (m)
 Humedad específica (g kg−1)
 Componentes zonal y meridiana del viento (ms−1)
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Capítulo A2
Evaluación de la simulación de control
El modelo PROMES ha sido empleado en numerosos experimentos y simulaciones −
sólo por citar los más recientes: Prego (2000), Gallardo et al. (2001), Gaertner et al.
(2001), Arribas et al. (2001) − demostrando su validez para reproducir el clima actual
tanto en superficie como en altura. Sin embargo, antes de analizar los impactos sobre
el clima causados por una degradación superficial, he considerado conveniente
evaluar la calidad de la simulación de control.
Para esta evaluación se utilizarán los datos de análisis procedentes del Centro
Europeo de Predicción a Medio Plazo (ECMWF, European Centre of Medium range
Weather Forecast) y de la base de datos de observaciones de Legates y Willmott
(LW, 1990). La razón para utilizar los análisis del ECMWF se debe a que se simulan
años muy recientes, y todavía no existen bases de datos de observaciones que cubran
todo el período simulado. Por ejemplo, la base de datos de LW finaliza en 1996, y los
reanálisis del ECMWF en 1993. El principal inconveniente de utilizar estos análisis
redica en que su resolución horizontal varía a lo largo del período simulado, ya que
dependen del modelo operativo utilizado en cada momento en el ECMWF, lo que
dificulta la comparación con los resultados del modelo PROMES.
Figura A2.1.− Orografía (m) y regiones analizadas en el experimento A
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Las variables elegidas para realizar esta comparación son los valores estacionales de
las principales variables climatológicas: Temperatura a 2 metros y precipitación. El
análisis de los datos de la simulación de control se ha realizado sobre 6 regiones de la
Península Ibérica (ver Figura A2.1): Noroeste (NO), Noreste (NE), Centro−oeste
(CO), Centro−este (CE), Suroeste (SO) y Sureste (SE). El criterio para elegir estas
regiones ha sido climatológico, incluyendo zonas de influencia atlántica y
mediterránea, con regímenes de lluvias muy diferenciados. Adicionalmente se ha
considerado una región en el sur de Francia (FR), con el objetivo de analizar los
efectos no locales a los que da lugar la desertificación. Los resultados de la
simulación de control sobre esta región también son analizados.
A2.1 Climatología y anomalías 
Antes de evaluar la calidad de la simulación de control, voy a exponer brevemente las
principales características climáticas de las diferentes regiones analizadas, así como
las principales anomalías observadas durante el período simulado. Las figuras A2.2 y
A2.3 muestran − promediados estacional y espacialmente en cada una de las regiones
analizadas − los valores climáticos, los datos del análisis del ECMWF y los
simulados por el modelo PROMES para la temperatura y la precipitación. 
Dado que los datos de análisis procedentes del ECMWF tienen una resolución
horizontal variable, han sido interpolados a una malla de 0.5º de latitud−longitud. Los
datos climatológicos son un promedio de 30 años obtenido a partir de la base de datos
LW, cuya resolución horizontal original es de 0.5º de latitud−longitud. Por último, los
datos del modelo PROMES tienen una resolución horizontal de 20 km. 
Las principales características climáticas de cada región se comentan dividiendo la
Península Ibérica en zonas principalmente influenciadas por el Océano Atlántico y
zonas influenciadas por el Mar Mediterráneo.
Regiones de influencia atlántica (NO, CO y SO):
La temperatura media estacional varía entre 4ºC (invierno: diciembre, enero y
febrero) y 18ºC (verano: junio, julio y agosto) en la región NO, 8ºC y 22ºC en la CO
y 10ºC y 24ºC en la SO. En estas regiones la precipitación esta causada
principalmente por sistemas de origen frontal, que advectan masas de humedad
procedentes del Océano Atlántico. Todas las regiones presentan un máximo de
precipitación en invierno y un mínimo muy marcado en verano. La región NO es la
más lluviosa de todas. Durante el período simulado las anomalías más destacables,
calculadas como diferencias entre los datos del análisis del ECMWF y los datos
climatológicos de Legates y Willmott, son (ver figuras A2.2 y A2.3):
(a) Los inviernos de 1994−1995 son más fríos de lo normal en la región SO, mientras
que en el período 1996−1998 se observan temperaturas algo más próximas a la
climatología.
(b) Durante los años 1994 y 1995 se observa una clara anomalía negativa de
precipitación, especialmente intensa en las regiones SO y CO, donde se sufrió una
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severa sequía.
Figura A2.2.− Promedios estacionales de la temperatura media a dos metros (ºC) durante
todo el período simulado. Climatología (barra blanca), simulado (barra rallada), análisis
del centro europeo (barra negra).
(c) En contraste con los años anteriores, durante el período 1996−1998 las
precipitaciones fueron extremadamente intensas, llegando a ser más del doble de la
media en las regiones SO y CO. Un claro ejemplo es el mes de diciembre de 1995,
cuyas lluvias bastaron para llenar las reservas hidrológicas de las cuencas centro y
sur−oeste que totalizan más de 30.000 Hm3.
Regiones de influencia mediterránea (NE, CE, SE):
Las temperaturas medias estacionales varían entre 4ºC (invierno) y 19ºC (verano) en
la región NE, 6ºC y 21ºC en la CE y 8ºC y 23ºC en la SE. Las precipitaciones
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estacionales de otoño, invierno y primavera son similares en todas las regiones. El
mínimo anual de precipitación, de forma muy marcada en las regiones del sur, se
produce durante los meses de verano. Las menores diferencias entre la precipitación
invernal y la de verano se encuentra en la región NE y las mayores en SE. Las
anomalías observadas en estas regiones en el período 1993−1998 fueron, en general,
inferiores a las de las regiones atlánticas. Éstas son las más destacables:
(a) En las regiones SE y CE los inviernos de 1994 a 1996 fueron, en general, más
fríos que la media. Durante el período 1997−1998 no existe ninguna anomalía
destacable.
Figura A2.3.− Promedios estacionales de la precipitación (mm/d) durante todo el período
simulado. Climatología (barra blanca), simulado (barra rallada), análisis del centro
europeo (barra negra).
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(b) Con la excepción del otoño de 1994, las cantidades estacionales de precipitación
estuvieron por debajo (regiones SE y CE) o muy próximos (NE) a los valores
climáticos durante los dos primeros años simulados.
(c) Durante los últimos tres años (1996 − 1998) la precipitación invernal fue
ligeramente superior a la climatología, especialmente en las regiones NE y CE. Sin
embargo, estas anomalías fueron menores que las observadas en las regiones
atlánticas.
A2.2 Evaluación de la simulación de control
La evaluación de la simulación de control se ha llevado a cabo utilizando las variables
de precipitación y temperatura media a 2 metros, tomando como referencia los
análisis operativos del ECMWF. 
Para facilitar su comparación espacial, tanto los datos del modelo PROMES como los
análisis del ECMWF han sido interpolados bilinealmente a una malla común de
0.5ºx0.5º de latitud−longitud. Una vez interpolados a la malla común, los valores
mensuales se promediaron espacialmente en cada una de las zonas consideradas, de
forma que fuera posible realizar un análisis de correlación temporal. La tabla A2.1
muestra los valores de esta correlación temporal entre los datos simulados por el
modelo PROMES y los análisis del ECMWF para todas las regiones analizadas.
Como puede verse, la evolución de la temperatura a 2 metros es reproducida casi de
forma perfecta en todas las regiones, con coeficientes de correlación mayores que
0.98. La evolución temporal de la precipitación es también adecuadamente capturada,
siendo todos los valores de correlación altos y siempre mayores de 0.76. Todos los
valores de correlación son significativos, con un nivel de confianza del 99,9%.
Tabla A2.1.− Valores de la correlación temporal entre los datos simulados (modelo
PROMES) y observados (análisis ECMWF). Todos los valores son significativos con un
nivel de confianza del 99,9%.
Los valores de correlación temporal de la precipitación son mayores en las zonas de
influencia atlántica que en las de influencia mediterránea. Esto puede ser debido a la
menor escala espacial y características torrenciales de la precipitación en las regiones
mediterráneas, factores que la hacen más difícil de reproducir. En general, este tipo
de precipitación es mejor capturada por el modelo PROMES que por los análisis del
ECMWF debido a su mayor resolución horizontal.
La correlación espacial entre los datos procedentes del análisis del ECMWF y los
datos simulados por el modelo PROMES de temperatura media a 2 metros y
precipitación se muestran en la tabla A2.2. En este caso, la correlación se ha
calculado sobre todos los puntos de tierra de la Península Ibérica en conjunto, y no
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A2.1 NW CW SW SE CE NE FR
T2M 0,99 0,98 0,98 0,98 0,99 0,98 0,99
PRE 0,97 0,97 0,97 0,76 0,76 0,77 0,79
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por separado sobre cada una de las regiones consideradas. Durante todas las
estaciones, los valores de correlación correspondientes a la temperatura son bastante
altos, destacando la correlación de 0.85 durante los meses de verano, aunque
ligeramente inferiores a los obtenidos en experimentos previos (Gallardo et al., 2001).
Al menos parcialmente, esto se debe a la diferente resolución espacial de los datos
comparados, ya que los datos simulados por el modelo PROMES presentan un grado
de detalle a mesoescala que no se observa en los datos procedentes de los análisis del
ECMWF (véase  la figura A2.4).
Tabla A2.2.− Valores de correlación espacial para la precipitación y la temperatura entre
los datos simulados (PROMES) y observados (análisis del ECMWF) para todos los puntos
de tierra de la Península Ibérica. Todos los valores son significativos con un nivel de
confianza del 99,9%.
Los valores de correlación espacial de la precipitación, aunque menores que los
obtenidos para la temperatura, pueden considerarse como muy satisfactorios. Estos
valores están comprendidos entre 0.72 en invierno y 0.84 en verano y mejoran los
obtenidos con versiones previas del modelo PROMES (Prego, 2000). En general,
estos valores de correlación son superiores a los obtenidos en experimentos recientes
empleando otros modelos regionales de clima (Christensen et al., 1997). Uno de los
principales responsables de esta mejora en la simulación de los valores de
precipitación es la introducción del nuevo esquema de precipitación convectiva (Kain
y Fritsch, 1993), aunque tampoco puede descartarse la diferente resolución horizontal
de los modelos empleados en ambos experimentos.
Resulta destacable que el coeficiente de correlación más alto para la precipitación se
encuentre durante los meses de verano. Probablemente esto es debido al fuerte
gradiente meridional de la precipitación en esta estación, con valores cercanos a cero
en la mitad sur de la península, lo que es muy bien reproducido por el modelo
PROMES. 
Como puede verse en la figura A2.3, el modelo PROMES reproduce adecuadamente
los análisis del ECMWF, aunque se observa un ligero sesgo positivo en los valores
simulados de temperatura. Al menos parcialmente, este sesgo puede ser atribuido a la
diferente resolución horizontal de ambos modelos, aunque se detecta una ligera
sobreestimación de las temperaturas nocturnas en el modelo PROMES. En cuanto a la
precipitación, es muy bien reproducida en las regiones atlánticas, siendo destacable la
buena simulación de las precipitaciones excesivas ocurridas en invierno entre los años
1996 y 1998. En las regiones mediterráneas se encuentran mayores diferencias en la
precipitación lo que, como he mencionado anteriormente, puede estar relacionado con
la menor escala espacial y características torrenciales de la precipitación en estas
regiones.
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A2.2 PRE T2M
DJF 0,72 0,83
MAM 0,79 0,80
JJA 0,84 0,85
SON 0,78 0,79
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Adicionalmente a los datos de correlación expuestos, las figuras A2.4 y A2.5
muestran la distribución espacial de las observaciones (promedios estacionales de los
análisis del ECMWF) y los datos simulados (promedios estacionales de los datos
obtenidos con el modelo PROMES) de la precipitación y la temperatura media a 2
metros en todas las estaciones. A diferencia de los datos utilizados para obtener los
valores de correlación espacial −que habían sido interpolados a una malla común de
0.5ºx0.5º latitud−longitud− en estas figuras, tanto los datos procedentes de los análisis
del ECMWF como los del PROMES, aparecen representados en la malla de 20 km de
este último. De esta manera no perdemos resolución en los datos simulados por el
modelo PROMES y, adicionalmente a los datos de correlación antes expuestos,
podemos realizar una comparación visual entre los datos simulados y los análisis del
ECMWF.
A continuación se comentan las principales características de la precipitación
simulada estacionalmente comparándola con los resultados de los análisis del
ECMWF.
Invierno:
Puede observarse como la distribución espacial de la precipitación invernal reproduce
adecuadamente el máximo en la costa noroeste de la Península Ibérica. También se
sitúan correctamente los máximos relativos observados sobre el golfo de Vizcaya, la
cordillera pirenaica y el estrecho de Gibraltar, aunque se sobreestiman ligeramente los
datos el análisis del ECMWF. Se observan valores mínimos de precipitación en las
regiones del sureste de la Península y del valle del Ebro, con valores entre 0.25 y 1
mmd−1. 
Los valores medios estacionales de temperatura están claramente asociados a la
orografía. Así, los menores valores observan en la Cordillera Cantábrica, los Pirineos
y el Sistema Central, mientras que las mayores temperaturas se encuentran en la
región SE, asociadas a los valles del Guadalquivir y Guadiana. En general, se observa
un mayor detalle en los datos simulados por el modelo PROMES, gracias a su alta
resolución horizontal. 
Primavera:
De acuerdo con los datos del análisis del ECMWF y al igual de lo que ocurría en
invierno, se observan máximos de precipitación en la costa noroeste de la Península y
la zona montañosa de los Pirineos. Sin embargo, las precipitaciones registradas
durante esta estación son inferiores a las registradas durante los meses invernales, con
valores por debajo de 7 mmd−1, y están ligeramente sobreestimadas por el modelo
PROMES. Las precipitaciones simuladas sobre la costa este de la Península Ibérica
son mayores que las observaciones.
Las temperaturas mínimas se registran en los Pirineos y las regiones montañosas del
interior de la Península Ibérica. Las temperaturas más altas se encuentran en la zona
suroeste, especialmente en el valle del Guadalquivir, y también en la zona del valle
del Ebro. Se observa un sesgo positivo en la temperatura media simulada por el
modelo PROMES, más marcado en aquellas regiones donde se registran mayores
temperaturas.
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Figura A2.4.− Promedios estacionales de la temperatura (ºC) durante todo el período
simulado excluyendo el año de ajuste (diciembre de 1993 − noviembre de 1998). A la
izquierda se muestran los valores simulados por el modelo PROMES y a la derecha los
datos de los análisis del ECMWF. 
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Figura A2.5.− Promedios estacionales de la precipitación (mm/d) durante todo el período
simulado excluyendo el año de ajuste (diciembre de 1993 − noviembre de 1998). A la
izquierda se muestran los valores simulados por el modelo PROMES y a la derecha los
datos de los análisis del ECMWF. 
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Verano:
Las precipitaciones simuladas por el modelo PROMES son superiores a los datos del
análisis del Centro Europeo, especialmente en las zonas de la Cordillera Cantábrica y
de los Pirineos. El fuerte gradiente latitudinal de la precipitación en verano es
correctamente reproducido por ambos modelos, aunque de forma más marcada en la
simulación del PROMES. Existe un claro mínimo de precipitación en la región SO,
con valores de entre 0.25 mmd−1 y 1 mmd−1 en la simulación del modelo PROMES, y
de entre 0 mmd−1 y 0.25 mmd−1 en los análisis del ECMWF.
Los valores analizados y simulados de la temperatura media a 2 metros coinciden en
mostrar un claro gradiente norte−sur, con valores máximos cercanos o por encima de
los 27ºC en la zona sur de la Península. El modelo PROMES reproduce más
adecuadamente los valores de temperatura asociados a los accidentes geográficos,
como las cadenas montañosas del interior y el valle del Guadalquivir, aunque puede
observarse un ligero sesgo positivo respecto a los datos del ECMWF.
Otoño:
Durante los meses de otoño el patrón espacial de distribución de la precipitación
vuelve a ser muy similar al observado durante el invierno y la primavera. El modelo
PROMES reproduce correctamente los valores de los análisis del ECMWF. Los
máximos de precipitación se registran en la costa noroeste de la Península Ibérica,
con valores de entre 7 mmd−1 y 12 mmd−1 en el modelo PROMES y de entre 5 mmd−1
y 7 mmd−1 en los datos del ECMWF. Existe un máximo relativo en la costa
cantábrica, algo más intenso en los datos simulados por el modelo PROMES. Los
menores valores se observan en la costa este. Resulta destacable la simulación de los
máximos climatológicos sobre la Sierra de Gredos y el estrecho de Gibraltar por parte
del modelo PROMES, mientras que sólo son débilmente captados en los análisis del
ECMWF.
Los valores máximos de temperatura se producen en el valle del Guadalquivir, con
valores cercanos a los 21ºC, algo inferiores a los datos del análisis del ECMWF. Las
menores temperaturas se observan en los Pirineos y las cadenas montañosas de la
mitad norte de la Península. Al igual que sucedía en las anteriores estaciones, el
modelo PROMES simula mejor las diferentes temperaturas asociadas a los valles y
las cadenas montañosas.
En resumen, podemos concluir que el modelo PROMES reproduce
satisfactoriamente, tanto la evolución temporal como la distribución espacial de los
análisis del ECMWF. Además, las diferencias observadas no pueden atribuirse
exclusivamente a posibles errores del modelo, sino que existe una contribución debida
a las diferentes resoluciones de los modelos y bases de datos consideradas.
42
Capítulo A3: Impactos de la degradación terrestre sobre la temperatura a 2 m y la precipitación
Capítulo A3
Impactos de la degradación superficial sobre la
temperatura a 2 m y la precipitación
Como se ha mostrado en el capítulo anterior, el modelo regional de clima PROMES
reproduce adecuadamente las características climáticas, así como las principales
anomalías observadas sobre el área de la Península Ibérica durante el período 1993 −
1998. Por lo tanto, resulta razonable utilizar esta simulación como referencia para
estimar los efectos de la degradación de la superficie. 
En este capítulo se analizan los efectos sobre la temperatura media a 2 metros y la
precipitación, con el objetivo de detectar si existen impactos sobre el clima asociados
a la degradación, y si el origen de los mismos está asociado a fenómenos locales o no
locales. Se incluye un análisis regional de los impactos sobre las mismas zonas
utilizadas para evaluar el modelo.
En el caso de la temperatura se observa un incremento de la misma claramente
relacionado con la intensidad de la degradación local. Los impactos sobre la
precipitación son más complejos, y se ha encontrado una relevante contribución de
efectos no locales. En ambas variables la mayor sensibilidad a la degradación se
encuentra durante los meses de verano, cuando la dinámica atmosférica a gran escala
es más débil.  
A3.1 Impactos generales
La degradación de la superficie terrestre no sólo incluye un aumento del porcentaje de
suelo desnudo, sino que ciertos parámetros de la vegetación y de los suelos también
se han visto alterados. La tabla A3.1 muestra los valores medios del albedo, la
rugosidad, la capacidad máxima de almacenamiento de agua y la emisividad durante
los meses de verano para las tres simulaciones realizadas (control y los dos escenarios
de degradación, débil e intensa) y las siete zonas consideradas. Puede apreciarse que
la degradación simulada no es homogénea sobre todo el área considerada, sino que es
mayor en las zonas del sur de la Península Ibérica que en las del norte, y más
importante en el escenario LD2 que en el LD1. En todos los casos, la región del sur
de Francia (FR) permanece inalterada. A grandes rasgos, y como consecuencia de la
degradación superficial, se produce un aumento del albedo (el suelo desnudo refleja
mayor cantidad de radiación de onda corta que cualquier tipo de vegetación), una
disminución de la emisividad y de la rugosidad y un descenso de la capacidad
43
Capítulo A3: Impactos de la degradación terrestre sobre la temperatura a 2 m y la precipitación
máxima de almacenamiento de agua. Este descenso es especialmente claro en las
regiones del sur de la Península, pasando de valores de 264,2 kg m−2 a 160,3 kg m−2
en la región SO y de 242,2 a 120 en la región SE. Como se mostrará en el capítulo
A4, este descenso juega un papel fundamental a la hora de explicar la variabilidad de
los impactos observados.
Para cuantificar el impacto de la degradación superficial sobre el clima de la
Península Ibérica se han calculado las diferencias estacionales − de los valores
promediados en los 5 años analizados − entre la simulación de control y los dos
escenarios considerados para cada una de las regiones analizadas (tablas A3.2 y
A3.3). Las variables consideradas son: temperatura media a 2 metros, precipitación,
flujos superficiales de calor sensible y latente y convergencia de humedad (diferencia
entre precipitación y evaporación). 
Tabla A3.1.− Valores promedios durante los meses de verano del albedo, emisividad,
rugosidad, capacidad de almacenamiento de agua y porcentaje de suelo desnudo para cada
una de las regiones analizadas en las simulaciones de control (CTR) y en ambos escenarios
de degradación (LD1 y LD2).
Los impactos más destacables en ambos escenarios pueden resumirse de la siguiente
manera:
Escenario LD1:
  Los efectos sobre la precipitación son, en general, despreciables. El mayor
descenso relativo de la precipitación (aproximadamente un 3%) tiene lugar en las
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ALBEDO (tanto por 1)
A3.1a NO CO SO SE CE NE FR
CTR 0,21 0,20 0,21 0,23 0,20 0,21 0,19
LD1 0,21 0,21 0,22 0,24 0,21 0,21 0,19
LD2 0,22 0,22 0,24 0,26 0,22 0,23 0,19
EMISIVIDAD (Wm−2)
A3.1b NO CO SO SE CE NE FR
CTR 0,92 0,91 0,91 0,92 0,91 0,91 0,92
LD1 0,91 0,91 0,91 0,91 0,91 0,91 0,92
LD2 0,90 0,89 0,88 0,89 0,89 0,89 0,92
RUGOSIDAD (m)
A3.1c NO CO SO SE CE NE FR
CTR 0,25 0,28 0,28 0,25 0,24 0,26 0,32
LD1 0,24 0,27 0,26 0,21 0,22 0,25 0,32
LD2 0,21 0,21 0,20 0,15 0,18 0,22 0,32
CAPACIDAD DE ALMACENAMIENTO DE AGUA (kg m−2)
A3.1d NO CO SO SE CE NE FR
CTR 278,4 268,8 264,2 242,4 273,6 266,4 280,8
LD1 268,8 252,0 237,6 194,4 254,4 252,0 280,8
LD2 230,4 192,0 160,3 120,0 189,6 208,8 280,8
PORCENTAJE DE SUELO DESNUDO (tanto por 1)
A3.1e NO CO SO SE CE NE FR
CTR 0,09 0,13 0,15 0,24 0,11 0,14 0,08
LD1 0,13 0,20 0,26 0,44 0,19 0,20 0,08
LD2 0,29 0,45 0,61 0,75 0,46 0,38 0,08
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regiones CO y SO en verano. Las mayores diferencias absolutas también se
producen en verano, pero en la región NE.
  Los cambios de la temperatura son moderados, con un incremento máximo de
0.3ºC en la región SE durante los meses de verano.
  Las diferencias de los flujos de calor respecto a la simulación de control son
bastante pequeñas. Los mayores impactos se observan en los meses de verano, y en
general, la reducción del flujo de calor latente es mayor que el incremento del flujo
superficial de calor sensible.
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NW Prec % Prec T2m LH SH MFC
DJF 0,10 0,00 0,00 0,10 0,00 0,00
MAM −1,10 −0,02 0,02 −0,50 0,20 0,00
JJA −2,00 −0,03 0,04 −1,20 0,60 0,00
SON −0,20 0,00 0,02 −0,20 0,10 0,00
CW Prec % Prec T2m LH SH MFC
DJF 0,10 0,00 0,02 0,10 −0,10 0,00
MAM 0,10 0,00 0,07 −1,50 0,40 0,10
JJA −2,80 −0,02 0,11 −2,60 0,70 0,10
SON −0,90 −0,02 0,08 −0,60 0,20 0,00
SW Prec % Prec T2m LH SH MFC
DJF 0,10 0,00 0,03 0,20 −0,30 0,00
MAM −1,20 −0,01 0,10 −2,10 −0,60 0,10
JJA −2,70 −0,01 0,12 −2,80 −0,20 0,10
SON −0,20 0,00 0,09 −0,60 −0,20 0,00
NE Prec % Prec T2m LH SH MFC
DJF 0,10 0,00 0,02 0,00 0,10 0,00
MAM −1,30 −0,02 0,05 −1,30 0,50 0,00
JJA −1,70 −0,04 0,08 −2,20 0,80 0,00
SON −0,40 −0,01 0,07 −0,60 0,30 0,00
CE Prec % Prec T2m LH SH MFC
DJF 0,50 0,01 0,04 0,00 0,10 0,00
MAM −0,50 −0,01 0,09 −1,40 0,10 0,00
JJA −1,90 −0,02 0,14 −2,60 0,50 0,10
SON 0,20 0,00 0,10 −0,70 0,10 0,00
SE Prec % Prec T2m LH SH MFC
DJF 1,00 0,01 0,16 −0,10 −0,20 0,00
MAM −2,20 −0,02 0,23 −3,60 −0,30 0,10
JJA −2,00 −0,02 0,29 −5,10 −0,80 0,20
SON 0,00 0,00 0,28 −1,60 −0,10 0,10
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Tabla A3.2.− Valores promedios de los impactos en el escenario LD1 durante todas las
estaciones y regiones analizadas para la precipitación (absoluta, prec, en mmd−1 y relativa,
prec% en tanto por ciento), la temperatura a 2 metros (en ºC), los flujos de calor
superficiales (latente, LH, en Wm−2 y sensible, SH, en Wm−2) y la convergencia de humedad
(MFC, equivalente a precipitación menos evapotranspiración, en mmd−1).
Escenario LD2:
  Se observa un claro descenso de la precipitación en verano. El máximo descenso
relativo (aproximadamente un 13%) ocurre en la región CE. El mayor descenso
absoluto, al igual que ocurría en el escenario LD1, se produce en verano en la
región NE.
  Puede observarse un aumento de la temperatura media a 2 metros. El mayor
incremento tiene lugar en verano, y varía entre 0,8ºC de aumento en la región SE
(muy degradada) y 0,2ºC en la región NO (ligeramente degradada).
  El flujo de calor latente disminuye apreciablemente en verano, hallándose las
mayores diferencias en las regiones del sur (SE y SO). Por el contrario, el flujo de
calor sensible aumenta en verano en todas las regiones analizadas. Los mayores
incrementos se encuentran en las regiones del sur y centro de la Península.
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FR Prec % Prec T2m LH SH MFC
DJF 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
MAM −0,30 −0,01 0,01 0,00 0,10 0,00
JJA −1,00 −0,02 0,01 0,00 0,10 0,00
SON −0,40 −0,01 0,00 −0,01 0,10 0,00
NW Prec % Prec T2m LH SH MFC
DJF 0,40 0,01 −0,01 0,60 −0,30 −0,01
MAM −2,40 −0,05 0,11 −3,10 1,50 0,06
JJA −7,50 −0,13 0,19 −6,60 3,10 0,10
SON −0,70 −0,02 0,10 −1,20 0,70 0,03
CW Prec % Prec T2m LH SH MFC
DJF 0,80 0,02 0,11 0,30 −0,40 0,01
MAM −3,80 −0,06 0,33 −7,00 2,50 0,18
JJA −11,00 −0,90 0,51 −12,00 3,80 0,33
SON −1,00 −0,20 0,37 −2,50 0,70 0,07
SW Prec % Prec T2m LH SH MFC
DJF 0,70 0,02 0,17 −0,10 −0,40 0,02
MAM −3,30 −0,04 0,41 −9,10 2,40 0,28
JJA −8,60 −0,04 0,54 −12,60 1,40 0,40
SON −0,40 −0,01 0,49 −2,90 −0,20 0,09
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Tabla A3.3.− Valores promedios de los impactos en el escenario LD2 durante todas las
estaciones y regiones analizadas para la precipitación (absoluta, prec, en mmd−1 y relativa,
prec% en tanto por ciento), la temperatura a 2 metros (en ºC), los flujos de calor
superficiales (latente, LH, en Wm−2 y sensible, SH, en Wm−2) y la convergencia de humedad
(MFC, equivalente a precipitación menos evapotranspiración,  en mmd−1)
Como puede verse, el impacto de la deforestación ligera sobre las diferentes variables
analizadas es claramente inferior al que ocurre en la degradación fuerte, razón por la
cual se prestará mayor atención a los impactos sobre la simulación LD2. 
Los mayores incrementos de la temperatura media a 2 metros producidos por la
degradación superficial, se observan en los meses de verano y los menores en
invierno. El impacto es mayor en las regiones del sur (más degradadas) que en las del
norte de la Península Ibérica, y únicamente en la región FR, que no ha sufrido
ninguna alteración, el aumento de temperatura es prácticamente nulo. Estos datos
parecen apuntar a que los mayores impactos sobre la temperatura tienen lugar allí
donde la degradación de la superficie terrestre ha sido más intensa. En cuanto a la
precipitación, los mayores cambios se observan en los meses de verano, estando la
degradación de la superficie terrestre asociada a una disminución de la precipitación.
Sin embargo, a diferencia de lo observado para la temperatura media a 2 metros, los
mayores descensos de precipitación no se producen donde mayor es la degradación
superficial sino en las regiones CE y NE.
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SE Prec % Prec T2m LH SH MFC
DJF 2,80 0,03 0,32 −0,60 −0,10 0,05
MAM −4,90 −0,05 0,54 −10,30 1,00 0,31
JJA −7,00 −0,07 0,78 −16,40 1,00 0,50
SON 0,70 0,01 0,67 −4,60 0,40 0,17
FR Prec % Prec T2m LH SH MFC
DJF −0,20 0,00 −0,01 0,00 0,00 −0,01
MAM 2,10 −0,04 0,02 −0,20 0,40 −0,04
JJA −1,30 −0,03 0,06 −0,40 0,60 −0,02
SON −1,30 −0,03 0,01 −0,20 0,20 −0,03
NE Prec % Prec T2m LH SH MFC
DJF 0,50 0,01 0,04 −0,20 0,20 0,02
MAM −3,60 −0,06 0,15 −4,90 1,60 0,11
JJA −7,80 −0,18 0,28 −8,50 3,50 0,12
SON −1,10 −0,02 0,19 −2,40 1,20 0,06
CE Prec % Prec T2m LH SH MFC
DJF 2,30 0,03 0,13 −0,30 0,50 0,04
MAM −5,30 −0,06 0,35 −6,70 1,70 0,17
JJA −12,60 −0,16 0,53 −11,80 3,30 0,25
SON −2,00 −0,03 0,38 −3,30 1,20 0,09
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Figura A3.1.− Diferencias estacionales en la temperatura a 2 metros entre el escenario de
degradación LD1 y la simulación de control en grados centígrados.
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Figura A3.2.− Diferencias estacionales en la temperatura a 2 metros entre el escenario de
degradación LD2 y la simulación de control en grados centígrados.
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La razón de que los mayores impactos ocurran en verano se debe a que es en esta
estación cuando la dinámica atmosférica es más débil, y por ello adquieren más
importancia las alteraciones de los flujos superficiales. Durante el resto del año, la
atmósfera está principalmente regida por perturbaciones baroclínicas, siendo la
precipitación y, en menor medida la temperatura a 2 metros, dependientes de las
perturbaciones atmosféricas a gran escala. A continuación se analizan en detalle los
impactos regionales sobre cada una de estas variables.
A3.2 Impactos sobre la temperatura
Las figuras A3.1 y A3.2 muestran la distribución espacial de las diferencias de
temperatura en los escenarios LD1 y LD2 respecto de la simulación de control para
las cuatro estaciones del año.
Si observamos las diferencias entre el escenario LD1 y la simulación de control,
vemos que las anomalías de la temperatura media a 2 metros presentan una extensión
espacial muy reducida. Tan sólo en el sureste de la Península Ibérica se aprecian
cambios en la temperatura media de entre 0,5ºC y 1,5ºC durante los meses de
primavera, verano y otoño. Es decir, en general sólo observamos una señal apreciable
(mayor que 0,5ºC) cuando la dinámica atmosférica es más débil y allí donde la
degradación del terreno es máxima.
En el escenario LD2 el impacto es más claro, y las zonas afectadas por el aumento de
la temperatura media a 2 metros son mayores. En este caso, prácticamente en toda la
mitad sur, y especialmente en la región SE, se observa un incremento de la
temperatura media de entre 0.5ºC y 1.5ºC. Los impactos sobre la temperatura media
llegan a alcanzar en algunos puntos diferencias por encima de 1.5ºC durante los
meses de verano, cuando mayor es el impacto simulado. Al igual que en el escenario
LD1, el aumento de temperatura parece estar ligado a la intensidad de la degradación,
siendo mayor en las regiones donde más intensa es la degradación.
Para tratar de verificar la posible relación entre los incrementos en la temperatura
media a 2 metros y la intensidad de la degradación superficial, se ha representado
gráficamente el incremento de la temperatura frente al aumento del porcentaje de
suelo desnudo. Los gráficos resultantes para cada una de las estaciones son mostrados
en la figura A3.3. Los coeficientes de las ecuaciones de ajuste lineal entre el cambio
de temperatura y el incremento del porcentaje de suelo desnudo y sus
correspondientes coeficientes de correlación pueden verse en la tabla A3.4.
Como puede verse, en todas las estaciones existe una relación lineal bastante clara
entre la intensidad de la degradación superficial y el aumento de la temperatura. Los
valores de intersección con el eje y pueden considerarse como cero en todas las
estaciones, ya que la realización de un contraste de hipótesis muestra que no estos
valores no son significativamente diferentes a 0 (con un nivel de confianza del 99%).
Esto resulta lógico, ya que indica que si no se incrementa el porcentaje de suelo
desnudo no se produce un aumento de la temperatura media a dos metros. En cuanto a
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los valores de correlación, son muy altos en todos los casos, y sólo en invierno,
cuando los cambios en el escenario LD1 son muy pequeños, el coeficiente de
correlación está por debajo de 0.9. Los coeficientes de correlación son significativos
en todos los casos con un nivel de confianza del 99%. 
Tabla A3.4.− Valores del ajuste lineal entre el incremento de la temperatura media a dos
metros y el incremento del porcentaje de suelo desnudo para cada una de las estaciones del
año. Estos datos se han calculado tomando las diferencias (escenario menos control) en
cada una de las regiones y escenarios de degradación considerados.
Figura A3.3.− Ajustes lineales del incremento de temperatura frente al incremento del
porcentaje de suelo desnudo en cada una de las estaciones, invierno (A), primavera (B),
verano (C) y otoño (D).
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Esta clara relación lineal parece confirmar la existencia de una fuerte dependencia
local de los cambios de la temperatura media a 2 metros respecto de la degradación
local de la superficie. Es decir, los impactos sobre la temperatura dependen
básicamente de procesos superficiales, siendo mucho menor la posible influencia de
fenómenos advectivos o de carácter remoto. Esto resulta especialmente claro durante
los meses de verano, cuando más intensos son los impactos y la pendiente de la recta
de ajuste es mayor. Los cambios también son apreciables durante la primavera y el
otoño. 
Recientes experimentos empleando el modelo PROMES han mostrado que la
temperatura es muy sensible a los cambios en la conductividad y la capacidad
calorífica, de forma que este aumento observado de la temperatura media parece estar
fuertemente relacionado con los cambios producidos en dichas variables como
consecuencia de la alteración del contenido de humedad de los suelos. Un estudio en
profundidad de este aspecto se desarrollará en futuros trabajos.
Tabla A3.5.− Valores promedios de los impactos en el escenario LD2 durante todas las
estaciones y regiones analizadas para la radiación de onda larga emitida por la superficie
terrestre. Los valores mostrados son diferencias LD2 −CTR, en Wm−2.
También resulta interesante observar que la radiación de onda larga emitida desde la
superficie se reduce en ambos escenarios de degradación (ver tabla A3.5). Esta
situación podría parecer contradictoria con el aumento simulado de las temperaturas
media a dos metros y superficial pero sin embargo, resulta fácilmente explicable por
la reducción de la emisividad a causa de la alteración de las características
superficiales. La expresión matemática de la radiación de onda larga saliente es:
olwr  T 4
donde olwr es la radiación de onda larga saliente, ε la emisividad, σ la constante de
Boltzmann y T la temperatura. Es decir, la reducción de la emisividad provoca una
disminución de la radiación de onda larga saliente que no resulta compensada por el
incremento de la emisión de cuerpo negro debido al calentamiento de la superficie.
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OLWR NW CW SW NE CE SE
DJF −5,17 −7,93 −10,41 −6,39 −8,98 −11,5
MAM −4,67 −6,89 −9,23 −5,94 −8,05 −10,15
JJA −4,54 −6,47 −9,25 −5,73 −7,81 −9,59
SON −4,95 −7,07 −9,38 −6,05 −8,35 −10,23
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Figura A3.4.− Precipitación en la simulación de control y diferencias (absolutas, en mmd−1
y relativas, en tanto por ciento) entre el escenario de degradación LD1 y la simulación de
control para cada una de las estaciones del año.
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Figura A3.5.− Precipitación en la simulación de control y diferencias (absolutas, en mmd−1
y relativas, en tanto por ciento) entre el escenario de degradación LD2 y la simulación de
control para cada una de las estaciones del año.
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A3.3 Impactos sobre la precipitación
Las figuras A3.4 y A3.5 muestran los impactos producidos por la degradación
superficial sobre la precipitación en todas las estaciones. Los impactos se muestran
tanto en diferencias relativas (%) como absolutas (mm/d) entre los experimentos de
degradación y la simulación de control.
En el experimento LD1 los cambios producidos son mínimos (nunca mayores de 0.1
mm/d), y tan sólo en verano se aprecia un ligero cambio en la precipitación. Los
impactos en el escenario de degradación fuerte (LD2) son mayores, aunque, al igual
que en el escenario LD1, se concentran durante los meses de verano. En el escenario
LD2 se observa una disminución de entre un 10% y un 30% de la precipitación
durante los meses de verano. Esta disminución relativa está centrada en las zonas del
interior de la Península Ibérica, especialmente en las regiones CE, CO y NE. Sin
embargo, la mayor disminución absoluta (alrededor de 0,4 mm/d) se observa en el
cuadrante noreste de la Península Ibérica y el sur de Francia.
Conviene destacar que la precipitación invernal −la estación más lluviosa en
prácticamente todas las regiones analizadas− no resulta afectada por la degradación de
la superficie terrestre. Esto nos indicaría que las cantidades totales de lluvia recogidas
sobre la Península Ibérica no variarían excesivamente a causa de una alteración de la
cubierta vegetal. Sin embargo, a causa de las menores lluvias durante el verano los
suelos estarían muy secos al final de la estación y, como mencionan López−
Bermúdez et al. (1998), sí serían esperables unas mayores tasas de erosión causadas
por las lluvias torrenciales típicas del otoño. También aumentaría el estrés hídrico, ya
de por sí muy elevado, al que están sometidas las especies vegetales, de forma que
podría producirse la desaparición de algunas de ellas.
En general, dado que las diferencias observadas en el escenario LD1 son
despreciables, centraremos el análisis de los impactos de la degradación superficial
sobre la precipitación en los meses de verano del experimento LD2. Aparentemente,
los impactos sobre la precipitación en verano son más complejos que los tienen lugar
sobre la temperatura media, y no parece existir una relación local directa entre la
intensidad de la degradación y el impacto sobre la precipitación. Como se muestra en
la tablas A3.2 y A3.3, los mayores cambios porcentuales en la precipitación
estacional de verano se observan en las regiones centrales de la península, mientras
que los mayores cambios absolutos ocurren en las regiones CE y NE. Sin embargo,
debemos recordar que el mayor grado de degradación tenía lugar en las regiones del
sur de la Península Ibérica.
Como propone Dirmeyer (1994), los impactos en la precipitación provocados por la
alteración de la cubierta vegetal pueden  ser causados por dos factores principales:
  Mecanismos locales, dependientes del grado de deforestación
  Mecanismos no locales, dependientes de la advección y la convergencia de
humedad
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La influencia de la intensidad de la degradación de la superficie sobre la precipitación
puede observarse claramente si comparamos los resultados entre los dos escenarios,
LD1 y LD2. Así, mientras que en el escenario de degradación ligera el mayor
impacto en verano se encuentra en la región CO, con una reducción del 3%, en el
escenario LD2, el impacto en la misma región es más de tres veces superior, estando
por encima del 10%. En el resto de las regiones puede observarse un comportamiento
similar. Sin embargo, en ambos escenarios los impactos sobre la precipitación pueden
también estar influidos por fenómenos no locales. Por lo tanto, resulta fundamental
discernir cual es la importancia relativa de los factores locales y no locales.
Un procedimiento para evaluar la influencia de los factores locales es sugerido por
Pan et al. (1999), a través del análisis de los efectos termodinámicos provocados por
cambios en los procesos superficiales. De una manera simplificada, estos efectos
pueden evaluarse en función de los cambios en la energía estática húmeda (h) y la
razón de Bowen (B):
h = SH + LH
B = SH / LH
donde SH y LH son, respectivamente, los flujos de calor sensible y latente.
La figura A3.6 muestra los cambios en B y h frente a los cambios en el porcentaje de
suelo desnudo entre la simulación de control (CTR) y el escenario de degradación
intensa (LD2). Puede observarse como, al incrementarse el porcentaje de suelo
desnudo, h disminuye y B aumenta. Los mayores impactos tienen lugar en las
regiones del sur de la Península Ibérica, las cuales han sufrido una mayor
degradación. 
Figura A3.6.− Cambios (LD2 − CTR) en la energía estática húmeda (Wm−2) y la razón de
Bowen frente al incremento del suelo desnudo durante los meses de verano (junio, julio y
agosto) para cada una de las regiones analizadas.
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El hecho de que la energía estática húmeda disminuya mientras que la razón de
Bowen aumenta implicaría el desarrollo de una capa de mezcla convectiva más
profunda y la disminución del flujo de humedad procedente de la superficie (Pan et
al., 1999). Por lo tanto, una menor cantidad de humedad sería distribuida dentro de
una capa de mezcla mayor lo que daría lugar a una situación que potencialmente
inhibiría el desarrollo de sistemas convectivos húmedos. 
En ambas variables, energía estática húmeda (h) y razón de Bowen (B), los cambios
son mayores en las regiones del sur de la Península, de forma que esta inhibición
potencial de la precipitación convectiva sería mayor en las regiones en las que se ha
simulado una degradación más intensa. En el sur de Francia, donde no se ha alterado
la cubierta vegetal, los cambios tanto en h como en B entre el escenario LD2 y la
simulación de control son nulos, indicando que no existe ninguna contribución de
fenómonos locales a la disminución observada de la precipitación en esta región.
Estas variaciones podrían producir un proceso de realimentación positiva entre el
contenido de humedad de los suelos y la precipitación, a través del siguiente
mecanismo: la degradación de la superficie provocaría una reducción de la humedad
del suelo y daría lugar a una reducción de la evaporación. Esta alteración de los flujos
superficiales provocaría una inhibición de los sistemas convectivos − disminuyendo la
precipitación − reduciendo aún más el contenido de humedad de los suelos. 
La intensidad de este proceso de realimentación variaría según las regiones,
alcanzando su mayor grado en aquellas que han sufrido una degradación más intensa
(regiones SO y SE). La figura A3.7, confirma esta disminución de la evaporación y
muestra como el mayor impacto durante los meses de verano se produce en las
regiones SO y SE.
Figura A3.7.−Diferencias (LD2− CTR) en la evapotranspiración frente al porcentaje de
suelo desnudo en mm/d y para cada una de las regiones analizadas.
Veamos ahora la figura A3.8, la cual nos muestra la reducción absoluta de la
precipitación en verano frente al cambio del porcentaje de suelo desnudo en cada una
de las regiones analizadas. Una característica importante es el diferente impacto que
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se produce en las regiones de influencia atlántica (NO, CO, SO) y las regiones de
influencia mediterránea (NE, CE, SE). Puede observarse que el descenso de
precipitación en verano es mucho más acusado en las regiones mediterráneas que en
las de influencia atlántica, lo que resulta coherente con las características de la
precipitación en cada zona. 
En las regiones mediterráneas la precipitación durante los meses de verano está
causada principalmente por tormentas convectivas de origen no frontal, siendo
fácilmente influenciables por las alteraciones en los procesos superficiales. Por el
contrario, en las regiones atlánticas la precipitación en verano o es extremadamente
baja o es causada principalmente por sistemas de gran escala, procedentes en su
mayor parte del Océano Atlántico, y por lo tanto, depende en menor grado de las
características superficiales.
Otro aspecto muy interesante es la mayor disminución de la precipitación en las
regiones menos deforestadas, en las que, sin embargo, hemos observado que la
inhibición potencial de la precipitación convectiva es mayor. Como se muestra en la
figura A3.8, el mayor descenso de precipitación se produce en la región NE, una de
las menos afectadas por los procesos de degradación de la superficie terrestre. Por lo
tanto, resulta lógico suponer que existen procesos de origen no local que están
contribuyendo a la reducción de la precipitación. Esta idea coincide con algunos
estudios previos (Arritt et al., 1992; Schär et al., 1999; Pan et al., 1999) los cuales
señalan que los cambios en la precipitación debidos a una alteración de los usos de
suelo parecen estar, al menos parcialmente, controlados por efectos no locales a través
de la advección.
Figura A3.8.− Disminución en la simulación LD2 respecto a la de control de la
precipitación (en mm/d) frente al incremento del suelo desnudo en cada una de las regiones
analizadas.
Resulta esperable que una de las causas de esta mayor reducción de la precipitación
en la región NE sea la alteración de los flujos de convergencia de humedad (MFC,
moisture flux convergence, que puede considerarse como equivalente a la diferencia
entre precipitación y evapotranspiración). Estos cambios en MFC son mostrados en la
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figura A3.9a. El mayor aumento de MFC se observa en las regiones más degradadas,
básicamente debido a la fuerte reducción de la evapotranspiración en estas zonas.
Esto hace que la convergencia de humedad sea “menos negativa”. Es decir, que estas
regiones exporten menos humedad en la simulación LD2 que en CTR, lo que tiene un
impacto significativo sobre la precipitación en las regiones del norte de la Península.
Así, si observamos los valores de la convergencia de humedad durante los meses de
verano en la simulación de control (ver Figura A3.9b), nos daremos cuenta de que
solamente es positiva en las regiones NE y FR, mientras que en el resto de las
regiones de la Península Ibérica, MFC presenta valores negativos. Estas dos regiones,
NE y FR, son por lo tanto receptoras netas de humedad, de forma que, únicamente en
ellas dos, la advección es una fuente importante de humedad para la producción de
precipitación. Es decir, la reducción de evaporación en el resto de regiones de la
Península Ibérica, parece influir sobre la convergencia de humedad en la región NE,
alterando el régimen de precipitaciones veraniegas sobre ella a través del siguiente
mecanismo: Al reducirse la evapotranspiración en el sur y centro de la Península
Ibérica se disminuye el flujo de humedad en los meses de verano hacia la región NE,
disminuyendo la convergencia de humedad sobre esa zona. Como consecuencia de
esto, se produce una disminución del contenido de humedad en la atmósfera y se
reduccen las precipitaciones sobre la región NE.
Por el contrario, las regiones del centro y sur de la Península Ibérica, que pueden
considerarse como fuentes de humedad, experimentan una fuerte reducción de la
evapotranspiración que produce una disminución de la divergencia de humedad.
Las tablas A3.6a y A3.6b nos muestra los valores de correlación en verano entre las
variaciones de precipitación y evapotranspiración y entre las de precipitación y MFC.
En ambos casos se han considerado todos los puntos de tierra dentro de cada región. 
En las regiones de FR, NE y NO los valores de correlación entre los cambios de
precipitación y los de convergencia de humedad son altos y significativos durante
todos los meses de verano. Mientras, los valores de correlación entre las anomalías de
precipitación y de evapotranspiración son menores y no significativos, en todas las
regiones de la Península Ibérica, lo que revela la mayor importancia de los cambios
en MFC para explicar los cambios en la precipitación, y por lo tanto, la mayor
importancia de los factores no locales sobre los locales en estas regiones. 
Otra forma de evaluar la importancia de la convergencia de humedad sobre los
impactos observados en la precipitación, es a través del coeficiente de correlación
entre los valores de MFC de control y las variaciones de precipitación (LD2 − CTR).
Dicha correlación ofrece un valor de −0.81 para el conjunto de todas las regiones
(significativo con un nivel de confianza del 99%). Esto nos indica que existe una
fuerte relación entre la reducción de la precipitación y la dependencia de la
precipitación respecto a la convergencia de humedad. Así, donde mayor es la
dependencia respecto de la convergencia de humedad (como sucede en la región NE)
mayor es la reducción de la precipitación.
Por lo tanto, podemos concluir que la precipitación en verano en la región NE está
significativamente afectada por la degradación en el resto de las regiones de la
Península Ibérica. Los impactos hallados en FR son una confirmación de la existencia
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de efectos no locales. A pesar de que está región no ha experimentado ningún cambio
entre las diferentes simulaciones puede observarse una ligera reducción de la
precipitación en verano (1.3% de media, con un máximo de un 4% en julio). Este
resultado es similar al encontrado por Gaertner et al. (2001), y nos permite observar
la apreciable influencia de la degradación terrestre sobre los mecanismos no locales
que dan lugar a la precipitación.
Figura A3.9a,b.− (a) Diferencias de la convergencia de humedad (MFC) entre LD2 y CTR
en mm/d frente al incremento de suelo desnudo. (b) Valores de la convergencia de humedad
en la simulación de control. En ambos casos se representan los valores para todas las
regiones analizadas frente al incremento de suelo desnudo.
Tabla A3.6a,b.− Valores de correlación en los meses de verano (junio, julio y agosto) entre
las variaciones de precipitación y evapotranspiración (a) y entre las de precipitación y MFC
(b). En ambos casos se consideran las diferencias entre la simulación de deforestación
intensa  (LD2) y la simulación de control (CTR).
A3.4 Análisis de la importancia relativa de los impactos observados frente a la
variabilidad interanual
Como se ha mostrado en el capítulo anterior, el período simulado incluye años muy
diferentes, con períodos de intensa sequía y de lluvias muy por encima de los valores
climatológicos en todas las regiones analizadas. Esta extrema variabilidad de los años
simulados hace que el análisis de la significación de los impactos resulte
particularmente difícil, ya que los grandes valores de desviación estándar
enmascararían la significación de la señal si aplicásemos un test estándar de contraste
de hipótesis, como por ejemplo el test t de Student. 
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A3.6a FR NW NE CW CE SW SE
Pre − ET 0,71 0,09 0,57 0,23 0,13 0,15 −0,02
A3.6b FR NW NE CW CE SW SE
Pre − MFC 0,98 0,91 0,85 0,57 0,39 0,21 0,16
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Como sugiere Gaertner et al. (2001), un procedimiento adecuado consistiría en hallar
la variabilidad interna del modelo, de forma que los impactos de la degradación se
evaluarían en función de esta y no de la variabilidad climática. Este procedimiento ha
sido aplicado en los experimentos descritos en la sección B de la presente memoria
pero, dado el elevado coste computacional que conlleva, se ha desechado como
opción en este experimento, eligiendo en su lugar un método para evaluar la
importancia relativa de los impactos observados.
Figura A3.10.− Análisis de la importancia relativa de los impactos en la
precipitación en la simulación LD2 en las 6 regiones analizadas en la Península
Ibérica durante todo el período simulado (diciembre 1993 − noviembre 1998).
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Dicho método consiste en valorar las diferencias entre las simulaciones LD2 y CTR,
en función de la desviación estándar de la simulación de control. De esta manera, se
consideraran como más importantes, no las mayores diferencias absolutas, sino
aquellas que sean mayores respecto a la variabilidad de la simulación de control. 
Figura A3.11.− Análisis de la importancia relativa de los impactos en la
precipitación en la simulación LD1 en las 6 regiones analizadas en la Península
Ibérica durante todo el período simulado (diciembre 1993 − noviembre 1998).
Matemáticamente puede expresarse de la siguiente manera:
IR  LD2  CTR
SDCTR
donde IR es la “importancia relativa” de la señal, LD2 − CTR la anomalía producida
por la degradación de la superficie y SDCTR es la desviación estándar de la simulación
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de control. Este método se aplica a las medias mensuales de la temperatura media a 2
metros y de la precipitación en todas las regiones analizadas.
Dada la extrema variabilidad de los años simulados, el criterio elegido ha sido
considerar “significativos” aquellos impactos que sean mayores que 0,25 veces la
desviación estándar de la simulación de control, es decir una cuarta parte de la
variabilidad atmosférica durante el período simulado. Se trata pues, de un valor
umbral subjetivo y bastante estricto, ya que la variabilidad climática natural es menor
que la observada en este periodo, por lo que no deben despreciarse aquellas
diferencias no consideradas como “significativas” según este criterio.
La figura A3.11 muestra la evolución temporal del nivel de significación de las
anomalías de precipitación durante todo el período simulado. En todas las regiones
analizadas los impactos más significativos se observan durante los meses de verano.
Los impactos son especialmente importantes en las regiones del norte de la Península
(NE y NO) y la región CE. La significación de los impactos es similar en estas
regiones durante los meses de verano del período simulado, aunque es ligeramente
superior durante los veranos de 1996 a 1998 en la región NE, durante el verano de
1995 en la región CE y en el verano de 1998 en la región NO. Los menores valores
de significación se encuentran en las regiones SO y CO, donde en ningún mes el
cociente IR supera el nivel de significación de 0,25. La significación de los impactos
sobre la precipitación en la región SE presenta una tendencia al alza hacia el final del
período, registrándose la mayor significación en el verano de 1998. También puede
observarse que, en general, la significación es mayor según nos movemos hacia las
regiones del noreste de la Península Ibérica, donde mayor es la influencia de los
procesos superficiales en los mecanismos que dan lugar a la precipitación.
Este análisis de la significación nos confirma la importancia de los impactos de una
degradación superficial sobre los mecanismos no locales que dan lugar a la
precipitación ya que, al igual que se había observado en los cambios de la
precipitación en valor absoluto, la mayor significación no se encuentra allí donde se
ha producido una mayor degradación sino en algunas de las regiones menos
afectadas, como las situadas en el NE de la Península Ibérica.
Respecto al impacto sobre la temperatura media a 2 metros (ver Figura A3.12), en
general, la significación es mayor que la hallada para la precipitación, y no se
concentra únicamente en los meses de verano. 
Hay que destacar además, que los impactos más significativos se producen en las
regiones más deforestadas (SO, SE y CE), lo que confirma la estrecha relación entre
el aumento de la temperatura media a 2 metros y la intensidad de la degradación
superficial. Así, las diferencias más significativas entre los escenarios LD2 y CTR se
encuentran en las regiones SE, SO y CE, durante los meses de verano, cuando el
cociente IR alcanza valores superiores a 0.5 e incluso durante algunos meses
superiores a 1. Los impactos menos significativos tienen lugar en la región NO,
donde sólo en los meses de verano se observan valores del nivel de significación por
encima de un tercio de la variabilidad atmosférica. Por lo tanto, a diferencia de lo
observado para la precipitación, en el caso de la temperatura media a dos metros la
mayor significación se encuentra cuando nos movemos a las regiones del sureste de la
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Península Ibérica, es decir, hacia aquellas regiones que han sufrido una degradación
superficial más intensa.
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Capítulo A4
Influencia de la variabilidad atmosférica interanual
sobre los impactos de la degradación terrestre
El capítulo A3 se ha dedicado al estudio de los principales impactos sobre la
temperatura media a 2 metros y la precipitación, basándose principalmente en las
diferencias estacionales entre los escenarios de degradación superficial y la
simulación de control. Sin embargo, aún queda por analizar cual es el posible efecto
de la variabilidad atmosférica natural en los impactos de la degradación. 
El presente capítulo pretende cubrir este aspecto, centrándose en el estudio de la
variabilidad de los impactos sobre los flujos de calor superficiales, así como en la
relación de esta variabilidad con los impactos sobre otras variables. Únicamente se
consideran los resultados de los experimentos CTR y LD2 ya que, como hemos visto,
estos últimos son más claros e intensos que los obtenidos en el escenario LD1.
Entre los resultados más relevantes se muestra como en diversas zonas de la Península
Ibérica existe una dependencia entre los impactos de la degradación superficial en
verano en los flujos de calor superficiales y las anomalías de precipitación producidas
con varios meses de anterioridad. Esta relación entre los impactos de la degradación y
las anomalías climáticas se produce gracias al efecto de “memoria” de los suelos,
principalmente a través del contenido de humedad que almacenan.
A4.1 Variabilidad de los impactos producidos por una degradación superficial
Durante el período simulado nos encontramos con situaciones muy diferentes. A
grandes rasgos, una primera mitad (de 1993 a 1995) con inviernos anormalmente
secos (Hurrel, 1996) y una segunda parte, de 1996 a 1998, con lluvias invernales que
exceden los valores climatológicos. Como puede verse en la figura A2.2, este
contraste fue especialmente grande en las regiones SO y CO de la Península Ibérica,
mientras que en las regiones de influencia mediterránea las diferencias no fueron tan
acusadas.
Dada la extrema variabilidad observada de la precipitación, resulta muy interesante
analizar si existe una dependencia de los impactos de la degradación superficial
respecto a las anomalías de la precipitación en cada una de las regiones estudiadas.
Las variables sobre las que nos vamos a centrar para realizar este análisis son los
flujos de calor superficiales: flujo de calor latente (LH) y flujo de calor sensible (SH).
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De forma sencilla, los flujos de calor latente y sensible pueden considerarse como
representativos del balance de humedad de los suelos y de la energía de la superficie
terrestre. Por lo tanto, el impacto sobre ambos flujos de calor nos permitirá analizar
la variabilidad inducida sobre los balances energético e hídrico de los suelos. Los
flujos de calor superficiales son además muy sensibles a la degradación de la
superficie terrestre y, como se ha mostrado en la sección anterior, sus anomalías
tienen gran influencia sobre la temperatura media a 2 metros y la precipitación
convectiva. Estas características convierten a los flujos de calor superficial en una de
las variables más adecuadas para analizar la variabilidad de los impactos producidos
por una degradación superficial.
Figura A4.1.− Evolución de las diferencias medias mensuales entre las simulaciones LD2 y
CTR para el flujo de calor sensible (Wm−2) en cada una de las regiones analizadas dentro de
la Península Ibérica durante todo el periodo simulado. Con una F se indica el mes de
febrero y con una A el mes de agosto de cada uno de los años simulados.
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A4.2 Variabilidad de los impactos en el flujo de calor sensible
Como se ha visto en el capítulo A3, los principales efectos de la degradación tienen
lugar en verano, razón por la cual este capítulo se centra en el análisis de los impactos
durante estos meses. Analicemos en primer lugar las anomalías (LD2 − CTR) que se
producen en el flujo de calor sensible (SH). La figura A4.1 muestra estas anomalías
para cada una de las seis zonas consideradas dentro de la Península Ibérica durante
todo el período simulado. Los valores de las anomalías (promedio y desviación
estándar calculadas durante los meses de verano (junio, julio y agosto) del período
simulado) pueden verse en la tabla A4.1.
Tabla A4.1.− Diferencia media (LD2 − CTR) y desviación estándar de las diferencias en
cada una de las regiones analizadas y durante todo el período simulado para el calor
sensible.
En general, las regiones del norte de la Península muestran un comportamiento
bastante uniforme durante todo el período simulado. Tanto en la región NO como en
la NE se observa un incremento de SH respecto de la simulación de control durante
todos los veranos. No obstante, los cambios en la región NE son ligeramente mayores
que los que tienen lugar en la región NO.
En el resto de regiones consideradas, los impactos sobre ambos flujos de calor varían
fuertemente, de forma que podemos observar claras diferencias entre cada uno de los
años simulados. En la zona CO todos los veranos, excepto el del año 1995, cuando la
anomalía es prácticamente nula, presentan un incremento en el flujo de calor sensible.
Un comportamiento similar puede observarse en la región CE, aunque esta muestra
una anomalía negativa en 1994. En la región SE podemos observar un claro descenso
del calor sensible en los meses de verano de 1994 y un fuerte aumento en los veranos
de 1997 y 1998. Durante el período 1995−1996 las anomalías de SH observadas en la
región SE son menores. La región SO presenta una mayor variabilidad con una
importante anomalía negativa de SH en el verano de 1995, y en menor grado, en
1994. El caso más llamativo tiene lugar en esta región entre los veranos de 1995 y
1996, cuando se observa un cambio drástico, con una anomalía negativa cercana a
6Wm−2 en 1995 y una anomalía positiva por encima de los 5 Wm−2 en 1996.
A4.3 Variabilidad de los impactos en el flujo de calor latente
La figura A4.2 y tabla A4.2 muestran los impactos que se producen en los flujos de
calor latente (LH) como consecuencia de una degradación superficial. En todas las
regiones analizadas, las anomalías de LH son negativas durante los meses de verano.
Sin embargo, la magnitud de estas anomalías varía dependiendo del año simulado y
de la región considerada.
La variabilidad de los impactos sobre el flujo de calor latente en las regiones del norte
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A4.1 − SH NW NE CW CE SW SE
Media (Wm−2) 3,11 3,50 3,83 3,33 1,43 1,05
Std 0,50 1,53 3,55 4,01 5,28 5,81
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de la Península Ibérica es bastante pequeña, siendo las anomalías de LH
prácticamente constantes a lo largo de toda la simulación. Sin embargo, y al igual que
sucedía con el calor sensible, los cambios observados en las regiones del centro y sur
de la Península son mayores, así como su variabilidad durante el período simulado.
En general, en estas cuatro regiones (CO, CE, SO y SE) podemos observar un mayor
descenso del flujo de calor latente durante los veranos de los últimos años simulados,
coincidiendo con el período de lluvias más intensas. Esto podría parecer
contradictorio, ya que al ser mayores las lluvias debería haber más humedad en los
suelos e incrementarse la evaporación, sin embargo, tal y como se explicará más
adelante, las condiciones de una degradación del terreno producen al efecto contrario.
Figura A4.2.− Evolución de las diferencias medias mensuales entre las simulaciones LD2 y
CTR para el flujo de calor latente (Wm−2) en cada una de las regiones analizadas dentro de
la Península Ibérica durante todo el periodo simulado. Con una F se indica el mes de
febrero y con una A el mes de agosto de cada uno de los años simulados.
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Resulta muy interesante observar que existe una menor anomalía de LH en aquellos
años en los que la anomalía de SH es negativa. Por ejemplo, en la región SO en 1995
la anomalía observada de SH es de −5.6 Wm−2 y la de LH es de sólo −4.9 Wm−2, la
menor de todo el período simulado. La región SE presenta un caso similar en el año
1994, la CO en el verano de 1995 y la región CE durante los meses de verano de 1994
y 1995.
Tabla A4.2.− Diferencia media (LD2 − CTR) y desviación estándar de las diferencias en
cada una de las regiones analizadas y durante todo el período simulado para el calor
latente.
Como resumen de lo visto hasta ahora, se puede concluir que los impactos de la
degradación sobre los flujos de calor superficial no son constantes, ya que existen
importantes variaciones en las anomalías observadas en los flujos de calor sensible y
latente durante el período simulado. Además, los efectos producidos sobre ambas
variables a causa de la degradación parecen estar estrechamente relacionados.
A4.3 Variabilidad de los impactos en la radiación neta y el contenido de
humedad de los suelos. 
Como he mencionado anteriormente, los flujos de calor sensible y latente pueden
tomarse como representativos del balance de humedad de los suelos y del balance de
energía. Por lo tanto, parece lógico suponer que los impactos sobre ambas variables
van a depender de los impactos sobre la radiación neta y el contenido de agua de los
suelos.
Analicemos en primer lugar los impactos sobre la radiación neta. La tabla A4.3 nos
muestra los valores de las anomalías en verano de la radiación neta para cada una de
las regiones consideradas. 
Tabla A4.3.− Diferencia media (LD2 − CTR) y desviación estándar de las diferencias en
cada una de las regiones analizadas y durante todo el período simulado para la radiación
neta.
Matemáticamente, la radiación neta en la superficie puede expresarse como:
Rn   1  S  T 4   ilwr
Donde Rn es la radiación neta, α el albedo, S la constante solar, ε la emisividad y ilwr
la energía incidente de onda larga.
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A4.2 − LH NW NE CW CE SW SE
Media (Wm−2) −6,56 −8,54 −11,98 −11,82 −12,77 −16,41
Std 0,70 1,59 3,72 3,76 5,66 5,38
A4.3 − Rn NW NE CW CE SW SE
Media (Wm−2) −5,08 −4,96 −6,10 −4,90 −9,96 −11,06
Std 0,24 0,50 0,51 0,72 0,86 0,46
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Como podemos ver, la radiación neta se reduce entre el escenario de degradación
(LD2) y la simulación de control (CTR), pero esta reducción, a diferencia de lo
observado para las anomalías de SH y LH es aproximadamente constante durante
todo el período simulado, con valores de desviación estándar relativamente pequeños
(nunca superiores a 1 Wm−2).
Este descenso de la radiación neta se debe principalmente a dos causas: 
	 En primer lugar el incremento del albedo producido al sustituir la cubierta vegetal
por suelo desnudo. Esto tiene gran influencia sobre la radiación de onda corta
incidente, ya que aumenta la cantidad  reflejada.
	 En segundo lugar, la menor emisividad del escenario que ha sufrido una
degradación, lo que provoca un descenso de la radiación de la radiación de onda
larga emitida y absorbida en el escenario LD2. 
Estos cambios en la emisividad y el albedo son constantes durante todo el período
simulado, razón por la cual los cambios observados en la radiación neta apenas varían
de un año a otro. La anomalía negativa de radiación neta es mayor en las regiones del
sur de la Península (SO y SE), ya que éstas son las que han sufrido una mayor
degradación, y por lo tanto han aumentado su albedo y reducido su emisividad en
mayor grado que el resto de regiones. 
Consideremos ahora el balance energético de la superficie, el cual puede expresarse
matemáticamente como:
R
n
  SH  LH  G  S
donde Rn es la radiación neta, influenciada tanto por la absorción como por la
reflexión de la radiación de onda larga y corta, SH y LH los flujos de calor latente y
sensible, G un término que representa el flujo de energía hacia el subsuelo y S la
energía almacenada que se emplea para calentar el suelo y la vegetación.
Tabla A4.4.− Diferencia media (LD2 − CTR) y desviación estándar de las diferencias en
cada una de las regiones analizadas y durante todo el período simulado para la suma de los
flujos de calor superficiales.
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A4.4 − LH+SH NW NE CW CE SW SE
Media −3,45 −5,04 −8,15 −8,49 −11,17 −15,37
Std 0,23 0,54 0,43 0,76 0,71 0,73
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Tabla A4.5.− Diferencia media (LD2 − CTR) y desviación estándar de las diferencias en
cada una de las regiones analizadas y durante todo el período simulado para la suma del
flujo de energía hacia el subsuelo y de la energía empleada para calentar la superficie
terrestre y la cubierta vegetal.
En la presente simulación no se ha obtenido una medida directa de los términos G y
S. Sin embargo, la suma de ambos puede ser estimada indirectamente a través de las
datos de Rn, SH y LH. Los resultados de esta estimación se muestran en la tabla A4.5.
En principio, el término S debería ser positivo, ya que representa la energía empleada
para calentar el suelo y, como se mostró en el capítulo anterior, una de las
consecuencias de la degradación superficial es el aumento de la temperatura media a
2 metros. El flujo de energía hacia el subsuelo (G) es más difícil de estimar, y variará
en cada región, ya que depende fuertemente del contenido de humedad de los suelos a
través de la conductividad y la capacidad calorífica de los mismos (ver Apéndice A).
Como podemos ver en la tabla A4.5, excepto en la región NO las diferencias de G+S
son siempre positivas, con una variabilidad interanual muy pequeña. Es decir, las
diferencias entre control y escenario de G+S son prácticamente constante a lo largo de
toda la simulación e inferiores a los cambios que se producen en la suma de los flujos
de calor superficial. Por lo tanto, dada la menor entidad de los cambios sobre G+S,
puede considerarse a la reducción de la radiación neta (producida por los cambios en
el albedo y en la emisividad) como la causante directa de la reducción de la suma de
los flujos de calor superficiales (SH + LH) en el escenario de degradación. Sin
embargo, esto no nos permite explicar la alta variabilidad interanual observada en los
impactos sobre los flujos de calor superficiales en algunas regiones de la Península.
Es decir, de los dos factores que habíamos mencionado en un principio, radiación
neta y contenido de humedad de los suelos, debemos descartar a los cambios en la
radiación neta como responsables de la variabilidad interanual de los impactos sobre
LH y SH. 
Analicemos ahora los impactos sobre el contenido de humedad de los suelos. En la
figura A4.3 se muestran las diferencias mensuales (LD2 − CTR) durante todo el
período simulado, del contenido de humedad del suelo para las seis regiones
analizadas situadas en la Península Ibérica. Si observamos estos impactos, veremos
que existe una gran diferencia entre las regiones del norte de la Península (NO y NE)
y las del centro y sur (CO, CE, SO y SE) de la misma. Así, en las zonas del norte las
diferencias en el contenido de humedad de los suelos son prácticamente constantes
durante todo el período simulado. Por el contrario, en las regiones del centro y sur de
la Península Ibérica, podemos observar grandes variaciones interanuales, con
diferencias máximas entre la simulación de degradación y el escenario de control al
final de la primavera y principio del verano que oscilan fuertemente. Por ejemplo, en
la región SO, las anomalías del contenido de humedad de los suelos varían entre 10 y
90 kg m−2. 
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A4.5 − G+S NW NE CW CE SW SE
Media −1,63 0,08 2,05 3,59 1,21 4,31
Std 0,07 0,15 0,27 0,46 0,29 0,63
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Figura A4.3.− Evolución de las diferencias medias mensuales entre las simulaciones LD2 y
CTR para el contenido de humedad en los suelos (kg m−2) en cada una de las regiones
analizadas dentro de la Península Ibérica durante todo el periodo simulado. Con una F se
indica el mes de febrero y con una A el mes de agosto de cada uno de los años simulados.
Podría parecer paradójico que todas las regiones del centro y sur de la Península (CO,
CE, SO y SE) presenten mayores diferencias en el contenido de humedad del suelo en
la segunda mitad del período simulado, es decir, coincidiendo con las mayores lluvias
registradas. Sin embargo, esto puede ser explicado debido a la reducción de la
capacidad máxima de almacenamiento de agua. Esta reducción es mayor en las zonas
más degradadas, como son las del sur y centro de la Península. Por ejemplo, la región
SO reduce su capacidad máxima de 264 a 160 kgm−2 (en la tabla A3.1 pueden
encontrarse los valores correspondientes a cada una de las zonas analizadas). Debido
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a esta reducción, durante los meses en los que se producen precipitaciones intensas
(típicamente en la segunda mitad del período simulado, 1996−1998) se satura
completamente la capacidad de los suelos para almacenar agua, dando lugar a grandes
perdidas por escorrentía, e incrementándose las diferencias en el contenido de agua
frente a la simulación de control. Por el contrario, durante los meses más secos la
capacidad máxima de almacenamiento de agua de los suelos en el escenario de
degradación es suficientemente grande como para almacenar toda la lluvia caída,
produciendo menores diferencias respecto a control. 
Figura A4.4.− Evolución de las diferencias medias mensuales entre las simulaciones LD2 y
CTR para la escorrentía (mm/d) en cada una de las regiones analizadas dentro de la
Península Ibérica durante todo el periodo simulado. Con una F se indica el mes de febrero y
con una A el mes de agosto de cada uno de los años simulados.
La figura A4.4 muestra los valores de la escorrentía en cada una de las regiones
analizadas. En las regiones del norte, debido a la menor degradación, la capacidad
máxima de almacenamiento de agua apenas se altera, por lo que las diferencias de
pérdidas de agua por escorrentía son muy bajas, siempre por debajo de 0.5 mmd−1.
Esto da lugar a que las diferencias respecto a la simulación de control sean mínimas.
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Por el contrario, aquellas regiones donde la degradación de la superficie terrestre ha
sido más intensa sufren mayores pérdidas por escorrentía, llegando a alcanzarse
valores por encima de 1.5 mmd−1, como sucede en las regiones SO y SE.
Debemos recordar que las regiones del oeste de la Península Ibérica (NO, CO y SO)
tienen un marcado máximo de precipitación durante los meses de invierno, mientras
que en las regiones de influencia mediterránea (NE, CE y SE) la precipitación está
más equilibradamente repartida durante el año, con un mínimo en verano. De esta
forma, como muestra la figura A4.4, las mayores diferencias en la escorrentía en las
regiones atlánticas se producen durante los meses de diciembre y enero, asociadas a
los períodos de lluvia más intensos. Mientras, en el caso de las regiones CE y SE, las
diferencias en la escorrentía están más uniformemente repartidas durante todo el año.
Como vemos en la figura A4.4 en las regiones CE y SE se producen fuertes aumentos
de las pérdidas por escorrentía en los meses de otoño, primavera y, en algunos casos,
incluso durante los meses de verano.
Así pues, como mencionan Hong y Kalnay (2000), son las anomalías de precipitación
las que determinan las anomalías de humedad de los suelos, de manera que las
anomalías del contenido de humedad en verano en las regiones SO y CO están
fuertemente determinadas por las anomalías de precipitación invernales. En las
regiones CE y SE, las anomalías del contenido de humedad de los suelos no dependen
exclusivamente de las precipitaciones invernales, sino que están condicionadas por las
anomalías de precipitación durante un período de tiempo más próximo, incluyendo
los meses de primavera y verano. En general, en todas las regiones se produce una
disminución del contenido de humedad del suelo, lo que se traduce en una
disminución de la evaporación.
Por lo tanto, los suelos juegan un papel fundamental, ya que son capaces de
transmitir, a través del contenido de humedad, las anomalías de precipitación
ocurridas varios meses antes. De esta forma, en algunas regiones − por ejemplo, la
región SO − el contenido de humedad de los suelos en verano se encuentra
condicionado por las anomalías de precipitación invernales.
A4.4 Relación entre la variabilidad de la radiación neta y el contenido de
humedad de los suelos y los impactos en los flujos de calor
Ahora que ya hemos observado cuales son las diferencias respecto de la simulación de
control de la radiación neta y del contenido de humedad de los suelos, la combinación
de ambos factores nos permitirá explicar la variabilidad interanual observada en los
flujos de calor superficial.Se pueden observar dos casos muy diferentes:
A) Reducción del flujo de calor latente y aumento del flujo de calor sensible. Esta es
la situación más frecuente en la mayoría de regiones y años.
B) Reducción del flujo de calor latente y disminución del flujo de calor sensible.
Situación que puede observarse muy claramente en las regiones del sur de la
Península en la primera mitad del período simulado.
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Para explicar la situación A tomaré como ejemplo a las regiones del norte de la
Península Ibérica (NO y NE), donde se observa una disminución del contenido de
humedad del suelo y una reducción de la radiación neta prácticamente constantes
durante todo el período simulado. La reducción del contenido de humedad del suelo
va a producir una disminución de la evaporación, dando lugar a una reducción de LH
en el escenario LD2. Esta disminución de LH es mayor que la reducción de la
radiación neta, lo que provoca que para mantener el balance energético, se produzca
un incremento del flujo de calor sensible respecto a control.
Sin embargo, en algunas regiones (por ejemplo: SO, 1995; SE, 1994) podemos
observar un comportamiento radicalmente distinto, con una disminución del calor
sensible en el escenario de degradación (situación B). Para analizar las causas de este
comportamiento nos centraremos en las regiones SO y SE donde más claramente se
observa este efecto. Durante los veranos de 1994 (SE) y 1995 (SO), y debido a la
intensa sequía, las diferencias de escorrentía entre LD2 y CTR durante los meses
anteriores al verano son mínimas. Esto provoca que las diferencias en el contenido de
humedad de los suelo sean bastante pequeñas (cercanas a 10 kgm−2), especialmente si
las comparamos con las que se observan durante el resto de la simulación. A causa de
esto, la reducción de evaporación − y por lo tanto de LH − es muy pequeña (e
inferior a la reducción de Rn), de forma que para mantener el balance energético se
produce una  disminución de SH.
De forma resumida podemos decir que son dos los factores que condicionan las
diferencias en los flujos de calor durante los meses de verano: La menor energía que
reciben los suelos a causa de la reducción de la radiación neta y el descenso del
contenido de humedad de los suelos. 
Rn ↓
⇓
LH+SH↓
⇓
⇓ ⇓
Período seco Período lluvioso
⇓ ⇓
 Escorrentía ≅  Escorrentía  ↑
⇓ ⇓
hum. Suelos ≅  hum. Suelos ↓
⇓ ⇓
 LH ↓ < Rn ↓   LH ↓ > Rn ↓
⇓ ⇓
      SH ↓          SH ↑  
Figura A4.5.− Esquema explicativo de las dos situaciones que se observan en las diferencias
de los flujos de calor superficial respecto de la simulación de control.
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El descenso de la radiación neta, al depender principalmente de los cambios del
albedo y la emisividad, es practicamente constante durante todo el período simulado y
provoca que la suma de ambos flujos de calor disminuya respecto a control. El
contenido de humedad en los meses de verano está completamente condicionado por
la cantidad de precipitación de los meses previos, que depende fuertemente de las
variaciones interanuales de las condiciones atmosféricas y da lugar a la gran
variabilidad de los impactos sobre ambos flujos de calor. Una explicación grafica de
ambas situaciones puede verse en la figura A4.5. 
De todo lo visto anteriormente pueden extraerse dos conclusiones muy interesantes:

 Los impactos de una degradación terrestre sobre los flujos de calor superficiales
(impacto local) dependen en gran medida de las condiciones atmosféricas
(fenómeno no local, de gran escala), existiendo una clara relación entre las
anomalías de precipitación de los meses anteriores y las diferencias de SH y LH en
verano.

 Los suelos poseen "memoria", es decir, a través del contenido de agua, los suelos
son capaces de transmitir las anomalías de precipitación de los meses previos a los
meses de verano.
A4.5 Particularidades de la región SO
Esta región resulta especialmente interesante, ya que en ella se observa de forma muy
clara el drástico cambio en las precipitaciones invernales entre el período de sequía
(1993−1995) y las intensas lluvias ocurridas entre 1996 y 1998. Además resulta
destacable que, en esta región, es durante los meses de invierno cuando se recoge
prácticamente la totalidad de las lluvias anuales en esta región. 
Las anomalías de precipitación invernales que, como hemos visto, influyen
directamente a través de la escorrentía en el contenido de humedad de los suelos en
verano, se encuentran en esta región estrechamente relacionadas con las anomalías de
la oscilación del Atlántico Norte (NAO, North Atlantic Oscillation). De forma
resumida, podemos definir a la NAO como el patrón de teleconexión atmosférico
dominante en el Atlántico Norte (Wallace y Gutzler, 1981), que se describe como un
intercambio de masa atmosférica entre bajas presiones sub−polares (Islandia) y las
altas subtropicales (Azores). Un debilitamiento o fortalecimiento de estos sistemas
produce un desplazamiento hacia norte o sur de las borrascas Atlánticas que
atraviesan Europa, afectando significativamente al régimen de precipitaciones
invernales. El indice de la NAO se calcula como la anomalía de presión reducida al
nivel del mar entre Ponta Delgadas (Azores) y Akureiky (Islandia) y se observan dos
estados característicos:

 El alto índice de la NAO, caracterizado por un debilitamiento del sistema de baja
presión sobre Islandia y una intensificación de la alta sobre Azores. Esta asociado
a fuertes vientos del oeste en latitudes medias, produciendo intensas lluvias en el
norte de Europa y sequía en el suroeste europeo. 
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 El bajo indice de la NAO, caracterizada por un debilitamiento de las altas
presiones sobre Azores y una intensificación de la baja sobre Islandia. Esto
provoca un desplazamiento de las trayectorias de los ciclones y da lugar lluvias
excesivas en el suroeste europeo y sequía en el norte Europa.
Figura A4.6.− Correlación entre la precipitación invernal y el índice de la NAO para la
Península Ibérica. Arriba se muestran los valores de correlación de la precipitación
simulada y la NAO (construida empleando datos del ECMWF) para los años simulados.
Abajo se muestran los valores correspondientes a la precipitación y la NAO en un periodo
de 30 años, empleando datos de la base de datos de Legates y Wilmot (1990) y del
Reanálisis del NCEP respectivamente.
Como he mencionado, existe una estrecha relación entre las anomalías de
precipitación invernales en la región SO y las anomalías de la NAO. La figura A4.6a
muestra la alta correlación (valor medio de −0.70 en la región SO, significativo con
un nivel de confianza del 99.9%) entre la anomalía de la NAO y la anomalía de la
precipitación en invierno. Para calcular esta correlación se han utilizado datos de
precipitación de un período de 30 años procedentes de la base de datos de Legates y
Willmott (1990), con una resolución de 0.5 x 0.5º de latitud − longitud. Los datos de
presión superficial se han obtenido de la base de datos de reanálisis del NCEP (Kistler
et al., 2001) con una resolución horizontal de 2,5º latitud−longitud.
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Si nos ceñimos al período temporal simulado en estos experimentos (de diciembre de
1993 a noviembre 1998, véase la figura A4.6b) los valores de correlación entre la
anomalía de precipitación simulada por el modelo PROMES y la anomalía de la NAO
(construida empleando datos de presión en superficie procedentes del ECMWF) son
también muy altos (−0.71 de media en la región SO) y muestran una distribución
espacial similar a la obtenida para la climatología.
Evaluemos ahora la variabilidad interanual de ambas variables durante el período
simulado. La figura A4.7 nos muestra la evolución de las anomalías del índice de la
NAO y de la precipitación en la región SO durante los meses de invierno (diciembre,
enero, febrero) del período simulado. Podemos observar como existe una correlación
negativa entre las anomalías de precipitación (respecto de la climatología de Legates
y Willmott) simuladas por el modelo PROMES, y las anomalías de la NAO. Así, el
período de sequía de los años 1993 a 1995 está asociado a un alto índice de la NAO,
mientras que las lluvias excesivas de los inviernos de 1996 y 1997 están asociadas a
un bajo índice de la NAO. El valor de la correlación temporal es de −0.91,
significativo con un nivel de confianza del 99.9%. Este dato nos confirma que,
durante el período simulado, en la región SO la precipitación durante los meses de
invierno está fuertemente condicionada por la NAO. 
Si recordamos la variabilidad observada en los impactos sobre los flujos de calor
superficiales (figuras A4.1 y A4.2), podemos ver que existe una coincidencia entre
estos y las variaciones en el índice de la NAO. Esto resulta lógico, ya que existe una
estrecha relación entre las anomalías de la NAO y las anomalías de precipitación
invernales, las cuales a su vez, a través de las pérdidas por escorrentía, determinan
las diferencias del contenido de humedad de los suelos en los meses de verano. 
Figura A4.7.− Evolución de las anomalía de la NAO construida con datos del ECMWF en
desviaciones estándar (columnas) y de la precipitación observada (línea azul) y simulada
(línea roja) en la región SO para los meses de diciembre, enero y febrero durante el período
simulado.
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El cambio más drástico en los impactos sobre los flujos de calor tiene lugar durante
los meses de verano de los años 1995 y 1996, coincidiendo con el paso de un invierno
extremadamente seco a otro muy lluvioso, cambio que parece estar relacionado con
las variaciones observadas del índice de la NAO (Rodríguez−Fonseca, 2001). Para
analizar este efecto se han repetido las simulaciones de ambos veranos (meses de
junio, julio y agosto), aunque a diferencia de las anteriores simulaciones, en las que se
obtenian datos de salida promediados mensualmente, esta vez los datos de salida se
han obtenido cada tres horas. 
Tabla A4.6.− Correlación entre las diferencias (LD2 − CTR) en el flujo de calor latente
(LH), sensible (SH) y la radiación neta (Rn) durante los meses de verano de los años 1995
(seco) y 1996 (húmedo). Los datos en negrita muestran aquellos valores de correlación que
son significativos con un nivel de confianza de 99,9%. Estos valores de correlación se han
obtenido utilizando datos cada 3 horas durante los tres meses de verano.
La tabla A4.6 muestra los valores de correlación obtenidos entre las diferencias de
LH, SH y radiación neta cada 3 horas entre LD2 y CTR. Estos datos nos confirman la
fuerte relación entre los cambios en los flujos de calor y los cambios en la radiación
neta y cantidad de humedad de los suelos.

 Durante el verano de 1995, después de una intensa sequía (asociada a un período
de alto índice de la NAO), las diferencias en el contenido de humedad de los
suelos zon muy pequeñas. La correlación entre las diferencias (LD2 − CTR) de
ambos flujos de calor superficial es positiva (0.55), y los valores de correlación
entre el cambio de la radiación neta y las de SH y LH son bastante altos y
positivos (0.83 y 0.64 respectivamente). Esto indica que, durante el verano de
1995, los cambios observados en los flujos de calor dependen estrechamente de los
cambios  producidos en la radiación neta.

 Durante el verano de 1996, después de un invierno de lluvias muy intensas
asociado a un período de bajo índice de la NAO, la situación cambia radicalmente
y existe una fuerte disminución del contenido de humedad de los suelos. Se puede
observar una correlación negativa (−0.25) entre las anomalías de SH y LH, y una
baja correlación entre las anomalías de SH y las de radiación neta. Esto nos
permite confirmar la hipótesis de que el SH está aumentando repecto a control a
causa de la energía disponible por el descenso de LH, causado a su vez por el
descenso del contenido de humedad de los suelos.
Por lo tanto, en la región SO y durante el período simulado, la variabilidad de los
impactos de la degradación superficial en verano parece estar estrechamente
relacionada con las anomalías de los patrones atmosféricos a gran escala a través de
las anomalías producidas en el contenido de humedad de los suelos. Sin embargo,
sería necesario completar las presentes simulaciones empleando un periodo temporal
más amplio, así como sobre diferentes regiones con condiciones similares a las de la
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A4.6 JJA − 95 JJA − 96
LH − SH 0,55 −0,25
Rn − LH 0,64 0,87
Rn − SH 0,83 0,18
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Península Ibérica (p.e. sobre California, Estados Unidos) para poder establecer esta
conclusión de forma más robusta.
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Capítulo B1
Metodología y descripción de las simulaciones
En este primer capítulo de la sección B se describe el método aplicado para
analizar la dependencia de los impactos producidos por una deforestación
respecto al tamaño del dominio empleado. Para realizar este estudio se han
completado cuatro simulaciones de tipo iterativo (o ensemble, según la
terminología en inglés) sobre dos dominios diferentes: El primero de ellos
incluye la mitad occidental del Mediterráneo (MIT) y el segundo la totalidad de
la cuenca mediterránea (TOT).
Sobre cada uno de los dominios se han completado dos experimentos, control
(CTR) y deforestación (DEF). En estos experimentos se simula una
deforestación extrema, en la que la superficie boscosa y de pastos es sustituida
totalmente por suelo desnudo. Esto conlleva la modificación de diversos
parámetros característicos de la vegetación y la superficie terrestre, como pueden
ser el índice de área foliar, la rugosidad o la emisividad. Sin embargo, a
diferencia de los experimentos de la sección A, no se altera la capacidad máxima
de agua que pueden contener los suelos. Esta variable permanece fijada en 300
kgm−2.
A diferencia de las simulaciones descritas en la primera parte de este trabajo, en
las que el método elegido − simulaciones multianuales − pretendía incluir una
muestra de la variabilidad natural del clima, el diseño experimental de las
presentes simulaciones responde al objetivo de hallar la variabilidad interna del
modelo, para posteriormente determinar la significación estadística de los
impactos causados por la deforestación y analizar las diferencias que se
produzcan en cada uno de los dominios empleados.
B1.1 Método aplicado
El método aplicado es  similar al empleado por Prego (2000) y Gaertner et al.
(2001), consistente en la realización de simulaciones iterativas con una
reinicialización parcial. De esta forma podremos estimar la variabilidad interna
del modelo PROMES, magnitud que está estrechamente relacionada con la
libertad del modelo para generar sus propios mecanismos de realimentación. La
ventaja de este método es que nos permite separar, utilizando métodos de
valoración estadística, la señal provocada por una deforestación del ruido
inducido por las no linealidades internas del modelo. El principal inconveniente
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de esta técnica es su elevado coste computacional, ya que obliga a la realización
de numerosas simulaciones. 
El método empleado consiste en realizar varias simulaciones iterativas, enlazadas
entre sí, a lo largo de un mismo periodo de tiempo. En cada una de las simulaciones
se realiza una reinicialización parcial al principio de cada iteración, de forma que la
temperatura y humedad del suelo al final de cada ciclo se utilizan como condiciones
iniciales en la siguiente iteración, pero manteniendo las mismas condiciones
atmosféricas de contorno. Esta técnica permite introducir pequeñas diferencias
aleatorias en los campos iniciales del suelo en cada iteración, provocando cambios en
los resultados simulados por el modelo. Estos cambios se toman como una medida de
la variabilidad interna del mismo. Este método para valorar la significación
estadística ha sido empleado de forma satisfactoria por diferentes autores (Weisse et
al., 1999; Rinke y Dethloff, 1999; Christensen et al., 2001). 
Un análisis más detallado del concepto de variabilidad interna obtenida con esta
técnica puede encontrarse en Gaertner et al. (2001), donde se realiza un análisis de la
variabilidad interna del modelo PROMES, y en Christensen et al. (2001), donde se
compara la variabilidad interna de los modelos PROMES y HIRHAM. En este último
estudio se obtuvieron estimaciones de la variabilidad interna similares para ambos
modelos.
Como hemos dicho, en cada iteración se realiza una reinicialización parcial, que
consiste en modificar los valores iniciales de la temperatura y humedad del suelo,
mientras que las condiciones atmosféricas iniciales y de contorno son iguales en todas
las iteraciones. Por lo tanto, la variabilidad interna simulada se debe a procesos no
lineales en respuesta a las perturbaciones desorganizadas introducidas en cada ciclo,
de forma que la realización de conjuntos de simulaciones permite la identificación de
regiones y variables que presenten una alta variabilidad. En estos casos, se puede
afirmar que el modelo desarrolla sus propios procesos con una relativa independencia
de las condiciones de contorno laterales, por lo que puede generar una respuesta a
cambios internos tales como una deforestación.
El período simulado es de un año, en este caso 1982. Este año fue seleccionado por
presentar unas anomalías climáticas pequeñas, además de mostrar unas distribuciones
y valores de precipitación cercanos a la climatología al final de la primavera y durante
el verano cuando, como hemos visto en la sección A, mayor es el impacto producido
por la deforestación. 
Se han realizado 7 iteraciones para las diferentes condiciones de cubierta vegetal
(control y deforestación) consideradas. La primera iteración se considera de ajuste y
adaptación entre los campos del modelo, particularmente la humedad del suelo. Esta
primera interación no se ha incluido en los resultados promedio ni en el cálculo de la
variabilidad interna, por lo que cada conjunto de simulaciones está compuesto por 6
elementos. Estudios previos realizados con dos modelos regionales de clima
(PROMES y HIRHAM; Gaertner et al., 2001) muestran que a partir de la sexta
iteración se alcanza una convergencia en los resultados, por lo que un conjunto de 6
simulaciones puede considerarse como suficiente para analizar la señal producida por
una deforestación.
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B1.2 Dominios y resolución
Para la realización del presente experimento se han empleado dos dominios
diferentes. El primero de ellos (MIT) cubre aproximadamente la mitad
occidental de la cuenca mediterránea y el segundo (TOT) la totalidad de la
cuenca mediterránea.
El dominio del experimento MIT (figura B1.1) es análogo al empleado en los
trabajos de Prego (2000) y Gaertner et al. (2001), y cubre la mitad occidental de
la cuenca mediterránea, con una extensión horizontal de 2550 x 2600 km2. La
frontera occidental del dominio está lo suficientemente lejos de la región objeto
de análisis, de forma que no se introduzcan perturbaciones espúreas. El extremo
norte del dominio se sitúa en el sur de las islas Británicas. La frontera este va
desde la República Checa hasta el noroeste de Libia, y la frontera meridional se
encuentra al sur de la cadena montañosa del Atlas.
Figura B1.1.− Máscara y orografía del dominio MIT.
Figura B1.2.− Máscara y orografía del dominio TOT.
El dominio del experimento TOT (figura B1.2) cubre prácticamente la totalidad
de la cuenca mediterránea, con una extensión horizontal de 5050 x 3350 km2. La
frontera occidental del dominio está situada en el océano Atlántico, a más de 800
km del área de estudio. La frontera este se sitúa en Turquía, de forma que se
incluye casi todo el Mediterráneo. El extremo norte del dominio se sitúa al norte
de las islas Británicas, mientras que la frontera meridional incluye la cordillera
del Atlas y parte del desierto del Sáhara.
En ambos experimentos el dominio tiene una resolución horizontal uniforme de
50 km. Esto supone que la región del experimento MIT está dividida en 51 x 52
celdillas, mientras que el experimento TOT consta de 101 x 67 celdillas. La
coordenada vertical es de tipo σ, y existen 25 capas. El tope del modelo está
situado en 100 hPa.
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Al igual que para los experimentos descritos en la primera parte, la topografía
del dominio se ha obtenido de la base de datos GTOPO30 (30 arc second Global
TOPOgraphic data set), cuya resolución horizontal equivale aproximadamente a
700 x 900 m2 en latitudes medias.  Esta base de datos ha sido suministrada por el
EDC (Earth Resources Observation Systems (EROS) Data Center), perteneciente
al USGS (United States Geological Survey) de los Estados Unidos. 
B1.3 Usos de suelo
Los experimentos de control simulan la distribución de vegetación actual
basándose en los datos extraídos de la base de datos Global Ecosystems (Olson,
1994a, 1994b) que han sido traducidos a los 8 usos de suelo que utiliza el
esquema SECHIBA. 
Los experimentos DEF realizados sobre ambos dominios, MIT y TOT, simulan
una deforestación de la superficie terrestre según el procedimiento empleado en
estudios previos (Prego, 2000; Gaertner et al., 2001). La característica más
destacable de esta deforestación es que se trata de la extensión de un desierto
extremo, lo que conlleva la eliminación de la cubierta vegetal y su sustitución
por suelo desnudo. La región sobre la que se ha producido esta deforestación
coincide con el área climática de tipo mediterráneo de la Península Ibérica que,
según la definición de Rother (1993), es aquella cuyas condiciones climáticas
permiten el desarrollo de olivos.
Como puede verse en la figura B1.3, la degradación simulada en ambos
experimentos MIT y TOT es equivalente, existiendo una estrecha zona de
transición entre el desierto extremo y la zona del norte de la Península. La
distribución de los 8 diferentes usos de suelo de SECHIBA para cada uno de los
escenarios se muestra en las figuras B1.4 (MITCTR), B1.5 (MITDEF), B1.6
(TOTCTR) y B1.7 (TOTDEF).
Figura B1.3.− Porcentaje de suelo desnudo en el escenario de deforestación de cada
uno de los dos dominios: MIT y TOT.
Los parámetros de la vegetación derivados del tipo de uso de suelo son: Albedo,
rugosidad, emisividad e índice de área foliar (LAI, Leaf Area Index). Estos cinco
parámetros son dependientes de los tipos de uso de suelo presentes en cada
celdilla del modelo. Todos ellos tienen una evolución a lo largo del año,
cambiando su valor cada 15 días. La evolución se produce entre los valores
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correspondientes a verano e invierno, con un período de transición de dos meses
durante la primavera y el otoño. 
Figura B1.4.− Fracción de cada clase de uso de suelo (suelo desnudo, tundra,
pradera, pradera con arbustos, pradera con árboles, bosque caducifolio, bosque
perennifolio y bosque tropical) del esquema sechiba en el experimento MITCTR.
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Figura B1.5.− Fracción de cada clase de uso de suelo (suelo desnudo, tundra,
pradera, pradera con arbustos, pradera con árboles, bosque caducifolio, bosque
perennifolio y bosque tropical) del esquema sechiba en el experimento MITDEF.
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Figura B1.6.− Fracción de cada clase de uso de suelo (suelo desnudo, tundra,
pradera, pradera con arbustos, pradera con árboles, bosque caducifolio, bosque
perennifolio y bosque tropical) del esquema sechiba en el experimento TOTCTR.
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Figura B1.7.− Fracción de cada clase de uso de suelo (suelo desnudo, tundra,
pradera, pradera con arbustos, pradera con árboles, bosque caducifolio, bosque
perennifolio y bosque tropical) del esquema sechiba en el experimento TOTDEF.
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A diferencia de los experimentos de la parte A, en las actuales simulaciones no
se ha alterado la capacidad máxima de almacenamiento de agua. Así, tanto en las
simulaciones de deforestación como en las de control se mantiene  un valor
constante de 300 kgm−2. Aunque sería más realista el reducir esta capacidad
máxima, se ha preferido conservar el mismo diseño experimental empleado en
trabajos previos (Prego, 2000; Gaertner et al., 2001) de forma que sea más fácil
establecer comparaciones con ellos.
B1.4 Condiciones iniciales
Las condiciones iniciales y de contorno de la atmósfera, los valores asignados al
suelo y las temperaturas de la superficie del mar proceden de campos,
interpolados vertical y horizontalmente, del reanálisis del centro europeo de
predicción a medio plazo (ECMWF Re−Analysis Project, Gibson et al. 1997). La
resolución horizontal de estos datos es de 1.125º x 1.125º de latitud – longitud, y
su resolución temporal es de 6 horas (0, 6, 12 y 18 UTC). En el modelo
PROMES, las temperaturas superficiales del mar son prescritas diariamente y se
asimila la tendencia de esta temperatura superficial mediante una interpolación
temporal lineal entre dos campos analizados cada mes. La asimilación de las
variables atmosféricas en los contornos laterales del dominio se realiza cada paso
de tiempo (en el caso de los experimentos de la sección B, 100 s) a partir de una
interpolación temporal de las variables suministradas cada 6 horas (0, 6, 12, 18
UTC). Las variables asimiladas del reanálisis son: Temperatura, humedad
relativa, altura geopotencial, componente zonal y meridiana del viento en los
siguientes niveles de presión: 1000, 925, 850, 700, 500, 400, 300, 250, 200, 150
y 100 hPa. Estos forzamientos laterales han sido idénticos en los dos
experimentos realizados. 
B1.5 Variables analizadas
En cada uno de los tres experimentos realizados se han archivado los campos de las
medias mensuales de las siguientes variables:
  Precipitación total y precipitación convectiva o implícita (sub−grid) en mm / d.
  Temperatura a 2 metros (ºC).
  Agua precipitable integrada verticalmente en toda la columna de atmósfera sobre
la superficie (mm).
  Advección zonal y meridiana de humedad (mm / d).
  Fracción de cubierta nubosa, en tanto por 1.
  Presión reducida a nivel del mar y presión en superficie (hPa).
  Espesor de la capa límite planetaria (m).
  Evapotranspiración (mm / d).
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  Flujos superficiales de calor sensible, radiación de onda larga saliente, radiación de
onda corta reflejada y radiación de onda corta entrante (W m−2).
  Flujos de radiación de onda larga entrante en superficie, radiación de onda larga
saliente en el tope del modelo y radiación de onda corta entrante en el tope del
modelo (Wm−2).
  Contenido total de agua en el suelo (kgm−2).
  Espesor de nieve (mm).
  Albedo, en tanto por 1.
  Escorrentía, en mm / d.
  Temperatura de la superficie, de la vegetación y de la capa profunda del suelo
(ºC).
También se han archivado las medias mensuales de los valores extremos diarios de las
siguientes variables:
  Temperatura máxima y mínima a 2 metros sobre la superficie (ºC).
  Espesor máximo de la capa límite planetaria sobre la superficie (m).
En altura se han almacenado los campos medios mensuales de determinadas variables
en los siguientes niveles de presión: 1000, 925, 850, 775, 700, 600, 500, 400, 300,
250, 200 y 150 hPa.
  Temperatura (ºC)
  Altura geopotencial (m)
  Humedad específica (g kg−1)
  Componentes zonal y meridiana del viento (ms−1)
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Capítulo B2
Evaluación de las simulaciones de control
En el presente capítulo se evaluará la calidad de las simulaciones de control de
ambos experimentos, MIT y TOT, sobre el área continental común a ambos
dominios. Los valores de control corresponden a los promedios de las 6 últimas
iteraciones − es decir, se trata de promedios multianuales − realizadas empleando
las condiciones actuales de cubierta vegetal.
La base de datos utilizada para esta evaluación es la elaborada en la Universidad
de Delaware por Legates y Willmott (LW, 1990). Se trata de una base de datos
de observaciones y consta de promedios mensuales de precipitación y
temperatura media diaria. Su resolución horizontal es de 0.5º x 0.5º de latitud −
longitud y cubre todas las áreas continentales de la Tierra.
La evaluación de los resultados se ha llevado a cabo en 4 períodos trimestrales
correspondientes a las estaciones climáticas: invierno (diciembre, enero y
febrero), primavera (marzo, abril y mayo), verano (junio, julio y agosto) y otoño
(septiembre, octubre y noviembre). 
Las variables elegidas para realizar esta evaluación son la temperatura media a 2
metros y la precipitación, por tratarse de las principales variables climáticas. Al
igual que en la sección A de esta memoria, no se ha considerado necesario
realizar una evaluación en profundidad de las variables en altura, ya que estudios
previos (Gallardo et al., 2001) muestran que el modelo PROMES reproduce de
forma muy ajustada estas variables.
A continuación se presenta la comparación de los resultados de los experimentos
de control sobre ambos dominios, MIT y TOT, con la base de datos LW. Para
esta comparación se interpolaron los resultados del modelo PROMES a la malla
de 0.5º x 0.5º latitud − longitud de la base de datos LW. El área sobre la que se
realiza la evaluación es el dominio continental del experimento MIT, excluyendo
la franja lateral donde se aplica la relajación de contorno, con un total de 1023
celdillas de tierra. Este área de evaluación es común en los experimentos MIT y
TOT.
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B2.1 Evaluación de la temperatura media a 2 metros
En las figuras B2.1 (MIT) y B2.2 (TOT) se muestra la distribución de
temperatura media simulada en el experimento de control (promedio de las
iteraciones 2ª a 7ª) y de la base de datos LW para cada uno de los trimestres del
año 1992. A continuación se comentan por separado los resultados de cada
estación del año sobre cada uno de los dominios empleados.
  Invierno:
Las menores temperaturas medias durante esta estación son situadas
correctamente por ambos experimentos en la zona montañosa de los Alpes, con
valores inferiores a −10ºC. Asimismo, tanto en la simulación MIT como en la
TOT se reproducen adecuadamente los mínimos de temperatura asociados a las
principales cadenas montañosas de la Península Ibérica: Pirineos, Cordillera
Cantábrica, Sistema Ibérico y Sierra Nevada. Las temperaturas invernales más
suaves (entre 9º y 12ºC) se localizan en la mitad suroeste de la península
(cuencas del Guadiana y del Guadalquivir) y en el valle del Ebro. En ambos
dominios se reproducen satisfactoriamente las temperaturas del norte de África,
con mínimos en la Cordillera del Atlas y valores más altos, aunque ligeramente
sobreestimados en el dominio MIT, en la costa de Marruecos.
  Primavera:
Las simulaciones sobre ambos dominios vuelven a ser prácticamente idénticas.
Las temperaturas mínimas se sitúan en los Alpes (con valores cercanos a −3ºC),
las regiones montañosas de la Península Ibérica (entre 3 y 6ºC) y la zona del
Atlas en el norte de África. Las máximas son captadas satisfactoriamente en las
zonas del valle del Guadalquivir, noroeste de Marruecos y sur del Atlas, aunque
se produce una ligera sobreestimación de unos 3ºC en el noroeste de Marruecos,
especialmente en el dominio MIT. Las temperaturas medias asociadas al valle
del Ebro son muy bien simuladas en ambos dominios.
  Verano:
En ambos dominios se observa un máximo de temperatura media a 2 metros
cercano a los 39ºC sobre el sureste de Argelia. Como explica Prego (2000), este
valor es superior a los mostrados por la base de datos LW y podría estar
relacionado con la asignación en esta zona de unos valores de albedo
excesivamente bajos de forma que se produjese una absorción excesiva de
radiación de onda corta que diese lugar a un aumento excesivo de la temperatura
superficial. Los experimentos MIT y TOT reproducen adecuadamente los
máximos relativos observados en el norte de Marruecos, suroeste de la Península
Ibérica y valle del Ebro. Ambos experimentos, especialmente la simulación
sobre el dominio MIT, sobreestiman los valores del sureste de la península. La
simulación sobre el dominio TOT sobreestima la temperatura media sobre la
región de la meseta norte.
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Figura B2.1.− Distribución espacial de las temperaturas medias estacionales (ºC)
simuladas por el modelo PROMES (derecha) y de los datos de observaciones de la
base de datos de Legates y Willmott (izquierda) en la simulación MEDMIT.
  Otoño:
Las simulaciones sobre ambos dominios reproducen adecuadamente las
principales características de la temperatura media a 2 metros observadas en la
base de datos LW, aunque los menores valores de la temperatura asociados a las
cadenas montañosas de la Península Ibérica y del Atlas parecen estar mejor
capturados en la simulación MIT. Ambas simulaciones captan adecuadamente los
máximos relativos en el valle del Guadalquivir, el valle del Ebro y el noroeste de
Marruecos.
Los resultados estadísticos de la comparación entre el experimento de control y
la base de datos LW para la temperatura máxima a 2 metros se muestran en las
tablas B2.1 y B2.2 correspondientes a la simulación MIT y la simulación TOT
respectivamente. Ambas tablas muestran que, tanto en la simulación MIT como
en la TOT, existe un sesgo positivo durante todas las estaciones del año. Los
mayores valores del sesgo se observan en verano (2.4 ºC en MIT y TOT). Esto,
como se ha explicado anteriormente, se produce a causa del pequeño valor del
albedo empleado en las regiones con un alto porcentaje de suelo desnudo. Al
igual que ocurre con el sesgo, los mayores valores del error cuadrático medio se
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encuentran en verano (3.41ºC en MIT y 3.37ºC en TOT). El sesgo y el ECM son 
Figura B2.2.− Distribución espacial de las temperaturas medias estacionales
simuladas por el modelo PROMES (derecha) y de los datos de observaciones de la
base de datos de Legates y Willmott (izquierda) en la simulación MEDTOT.
algo menores en la simulación TOT, especialmente en primavera. Como
característica común a los dos dominios, el modelo tiende a dar mayor contraste
de temperaturas entre montañas y zonas bajas. Así, los valores simulados en
zonas altas son bastante próximos a los observados, mientras que las diferencias
se concentran en los valles y zonas bajas.
Los valores de correlación espacial son bastante elevados y similares en ambos
dominios. Los mayores valores de correlación se encuentran durante los meses
de verano (0.94 en MIT y 0.93 en TOT). Estos valores de correlación son
equivalentes a los obtenidos en experimentos similares (Gaertner et al., 2001).
Tabla B2.1.− Sesgo, error cuadrático medio y correlación espacial de los valores de
temperatura estacional simulados en el experimento MIT respecto a las observaciones.
Sólo se tienen cuenta los valores de los puntos de tierra (1023 celdillas).
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B2.1 Sesgo ECM Corr
DEF 0,80 2,25 0,90
MAM 1,65 2,76 0,93
JJA 2,42 3,41 0,94
SON 1,31 2,60 0,92
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Tabla B2.2.− Sesgo, error cuadrático medio y correlación espacial de los valores de
temperatura estacional simulados en el experimento TOT respecto a las observaciones.
Sólo se tienen cuenta los valores de los puntos de tierra (1023 celdillas).
B2.2 Evaluación de la precipitación
En las figuras B2.3 (MIT) y B2.4 (TOT) se muestra la distribución de
precipitación simulada en el experimento de control (promedio de las iteraciones
2ª a 7ª) y de la base de datos LW para cada uno de los trimestres del año 1982.
Además de evaluar la calidad de la simulación de control, estos experimentos
permiten comparar los resultados del nuevo modelo de precipitación convectiva,
basado en el trabajo de Kain y Fritsch (1993), frente al antiguo esquema (Fritsch
y Chapell, 1980) empleado en estudios previos (Prego, 2000).
Figura B2.3.− Distribución espacial de las precipitaciones medias estacionales en
mmd−1 simuladas por el modelo PROMES (derecha) y de los datos de observaciones de
la base de datos de Legates y Willmott (izquierda) en la simulación MEDMIT.
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B2.2 Sesgo ECM Corr
DEF 0,70 2,16 0,89
MAM 1,23 2,45 0,93
JJA 2,37 3,37 0,93
SON 1,31 2,54 0,91
Capítulo B2: Evaluación de las simulaciones de control
En general, las diferencias entre las simulaciones sobre ambos dominios de la
precipitación son mayores que las simuladas en la temperatura media a 2 metros.
A continuación se comentan por separado los resultados de cada estación del año
sobre cada uno de los dominios empleados.
  Invierno:
La simulación sobre el dominio MIT reproduce más adecuadamente el máximo
de precipitación sobre la costa noroeste de la Península Ibérica  de lo que lo hace
la simulación TOT. Los datos de LW muestran valores de precipitación
comprendidos entre 5 y 7 mmd−1, mientras que los máximos en ambas
simulaciones están comprendidos entre 4 y 5 mmd−1. Ambas simulaciones
reproducen bastante bien los valores de precipitación observados en la costa
atlántica francesa. Tanto en la simulación MIT como en TOT se sobreestima la
cantidad de precipitación observada en los Pirineos y en los Alpes, mientras que
el máximo localizado las costas de Argelia y Túnez es ligeramente subestimado
(las observaciones dan valores de entre 5 y 7 mmd−1 frente a valores de entre 3−4
mmd−1 en MIT y de 4−5 mmd−1 en TOT) en ambas simulaciones.
Figura B2.4.− Distribución espacial de las precipitaciones medias estacionales(en
mmd−1) simuladas por el modelo PROMES (derecha) y de los datos de observaciones
de la base de datos de Legates y Willmott (izquierda) en la simulación MEDTOT.
La simulación MIT reproduce de forma más correcta los mínimos relativos del
interior de la Península Ibérica, situados en ambas mesetas, en el valle del Ebro
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y en la zona del sureste de la península, con máximos relativos en los sistemas
Central e Ibérico. En la simulación TOT estos detalles no son bien capturados,
produciéndose una extensión de la zona de menores precipitaciones del sureste
peninsular hasta cerca de las costas de Portugal.
  Primavera:
En la Península Ibérica, la primavera de 1982 se caracterizó por unos máximos
relativos (valores entre 3 y 4 mmd−1) de precipitación en la costa noroeste, la
zona oeste de los Pirineos y la costa de Levante. En la simulación sobre el
dominio MIT se reproduce adecuadamente el máximo de los Pirineos, pero no se
capturan las precipitaciones sobre la costa noroeste. En la simulación MIT se
observa un máximo de precipitación entre las cordilleras Ibérica y Central, pero
no se reproduce el máximo relativo de la costa de Levante. 
La simulación sobre el dominio TOT presenta menos detalle espacial, mostrando
unas lluvias prácticamente homogéneas sobre todo el territorio de la Península.
Se reproducen de forma correcta el máximo relativo sobre los Pirineos (aunque
de menor intensidad que en las observaciones) y las menores lluvias sobre el
valle del Ebro y del Guadalquivir.
Destacan especialmente las lluvias excesivas simuladas en el experimento MIT
sobre la costa noroeste de Marruecos y la región del Atlas, con valores muy por
encima de las observaciones. El experimento TOT, aunque también las
sobreestima, reproduce más adecuadamente las precipitaciones sobre la región
montañosa del Atlas.
  Verano:
Las observaciones de la precipitación durante los meses de verano muestran un
fuerte gradiente de la misma, con máximos de entre 3 y 4 mmd−1 en la región de
los Pirineos, una zona de transición en las regiones del interior de la Península
Ibérica y mínimos cercanos a cero en la zona sur. 
Las simulaciones sobre ambos dominios reproducen adecuadamente este
gradiente latitudinal, con máximos en la zona montañosa de los Pirineos y en la
cornisa Cantábrica. Los mínimos de precipitación en la zona sur de la Península
son bien capturados, especialmente en la simulación de control sobre el dominio
TOT.
Fuera de la Península Ibérica, y al igual de lo que ocurría en primavera el
experimento sobre el dominio MIT simula lluvias excesivas en la cordillera del
Atlas, mientras que las observaciones reflejan que no existen apenas lluvias en
esa zona. Probablemente esto sea debido al efecto disparo de la orografía en el
esquema convectivo de Kain y Fritsch empleado en estas simulaciones, de forma
que al estar los contornos relativamente cerca de esta zona se produzcan lluvias
excesivas. En cambio, esta distorsión de contorno se aprecia muy bien en el
contorno norte. Así en la simulación sobre el dominio TOT, las lluvias sobre esta
zona, aunque también por encima de los valores observados, son muy inferiores
a las observadas en la simulación MIT. Algo similar puede observarse sobre los
Alpes. En esta zona la simulación TOT vuelve a ofrecer valores más cercanos a
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las observaciones que la simulación MIT, donde las lluvias son claramente
excesivas (valores simulados de entre 7 y 12 mmd−1 frente a máximos de entre 5
y 7 mmd−1 en las observaciones).
  Otoño:
Durante los meses de otoño, la precipitación simulada en ambos experimentos
es, por lo general, inferior a la observada. Ambos experimentos reproducen el
máximo de precipitación en la costa noroeste de la Península Ibérica, aunque su
extensión e intensidad es más reducida, especialmente en la simulación sobre el
dominio TOT. El máximo relativo de precipitación sobre los Pirineos resulta
bien capturado, especialmente en la simulación MIT. Sin embargo, en ninguna
de las dos simulaciones se reproduce el máximo relativo sobre la costa
Mediterránea, el cual fue producido por un intenso sistema convectivo a
mesoescala, el cual no ha sido bien simulado en el conjunto de las seis
iteraciones del experimento de control. Sí son bien situadas las lluvias ocurridas
en las costas de Argelia y Túnez.
Las precipitaciones observadas en la costa atlántica de Francia y el Macizo
Central son bien situadas espacialmente, aunque la magnitud simulada es inferior
en ambas simulaciones. El máximo de precipitación situado en los Alpes, con
valores entre 5 y 12 mmd−1, es bien simulado en ambos experimentos.
Los parámetros estadísticos sesgo, error cuadrático medio y correlación espacial
para comparar los resultados del modelo con las observaciones pueden verse en
las tablas B2.3 (MIT) y B2.4 (TOT).
Tabla B2.3.− Sesgo, error cuadrático medio y correlación espacial de los valores de
precipitación estacional simulados en el experimento MIT respecto a las
observaciones. Sólo se tienen cuenta los valores de los puntos de tierra (1023
celdillas).
Tabla B2.4.− Sesgo, error cuadrático medio y correlación espacial de los valores de
precipitación estacional simulados en el experimento TOT respecto a las
observaciones. Sólo se tienen cuenta los valores de los puntos de tierra (1023
celdillas).
El sesgo de la precipitación muestra como, generalmente, el modelo infravalora
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B2.3 Sesgo ECM Corr
DEF −0,31 1,09 0,71
MAM 0,25 1,52 0,45
JJA 1,08 1,68 0,52
SON −0,43 1,28 0,66
B2.4 Sesgo ECM Corr
DEF −0,34 1,19 0,69
MAM −0,62 0,88 0,49
JJA 0,45 1,27 0,60
SON −0,44 1,26 0,69
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la precipitación. Tan sólo durante el verano (TOT) y el verano y la primavera
(MIT) se observa un sesgo positivo, aunque esto viene provocado por las lluvias
excesivas registradas sobre África. Por lo tanto, podemos concluir que las
precipitaciones simuladas sobre la Península Ibérica son inferiores a las
observadas. Para el dominio MIT, las estaciones con un mayor error cuadrático
medio son la primavera y el verano (1.52 mmd−1 y 1.68 mmd−1 respectivamente),
mientras que en el dominio TOT son el verano y el otoño (1.27 mmd−1 y 1.26
mmd−1 respectivamente).
Los valores de correlación entre la precipitación simulada sobre ambos dominios
y la observada son bastante satisfactorios. En general, son similares a los
obtenidos en estudios previos (Gaertner et al., 2001) y superiores a los
habitualmente obtenidos en experimentos con otros modelos regionales de clima
(Jones et al., 1995; Christensen et al., 1997). Los menores valores de correlación
se encuentran en primavera (0.45 en el dominio MIT y 0.49 en TOT) donde
hemos visto que se producía una errónea simulación de las precipitaciones en
África y en algunas regiones de la Península Ibérica. En ambos experimentos los
mayores valores de correlación se obtienen en invierno (0.71 en MIT y 0.69 en
TOT).
Aunque se trata de experimentos muy diferentes, ya que tanto su resolución
horizontal (20 frente a 50 km), sus dominios y el período temporal simulado
(1993−1998 frente a 1982) varían, podemos tratar de comparar estos resultados
frente a los obtenidos en la sección A de esta memoria. 
Si observamos la figura A2.4 veremos que, en general, la precipitación en el
experimento A (durante el período 1993 − 1998) es mejor capturada en
prácticamente todas las estaciones que en el presente experimento. Asimismo sus
valores de correlación espacial son mayores. Aparte de la mayor proximidad de
las fronteras, una posible explicación puede ser la diferente resolución espacial,
de forma que el actual esquema convectivo empleado (Kain y Fritsch, 1993)
funcione mejor con una resolución horizontal de 20 km que con una de 50 km.
Esta hipótesis será comprobada en futuros estudios.
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Capítulo B3
Influencia del tamaño del dominio en los impactos de
la deforestación
En el capítulo B2 se han analizado las simulaciones de control sobre los dos dominios
empleados: MIT y TOT. Aunque pueden observarse algunas diferencias en las
simulaciones de control, en ambos experimentos se reproducen de forma adecuada los
principales patrones estacionales de la temperatura media a 2 metros y de la
precipitación. Tanto en las simulaciones de control como en las de deforestación se ha
empleado el método expuesto en el capítulo B1, consistente en la realización de un
conjunto de simulaciones iterativas sobre cada uno de los dominios. En todos los
experimentos se ha realizado una primera iteración de ajuste, de forma que cada
conjunto está formado por un grupo de 6 simulaciones del año 1982.
En este capítulo se analizan las señales producidas por la deforestación respecto a los
experimentos de control, y se estudian los diferentes impactos producidos en los
dominios MIT y TOT. La mayor atención se dedica a las variables directamente
involucradas en el ciclo hidrológico: precipitación, evaporación, convergencia de
humedad y contenido de humedad de los suelos. En general, los impactos observados
son similares en ambos dominios, aunque como se mostrará, existen algunas
diferencias destacables.
Posteriormente se empleará la estimación de la variabilidad interna del modelo para
evaluar la significación estadística de los impactos observados. La significación
estadística de las respuestas generadas ha sido evaluada mediante el empleo del test t
de Student, el cual ha sido aplicado a las medias estacionales correspondientes a los
experimentos de control y de deforestación sobre cada dominio. Al igual que para la
evaluación de los impactos, se ha prestado especial atención a las variables del ciclo
hidrológico.
B3.1 Impacto de la deforestación sobre los dominios MIT y TOT
A continuación se analizan los impactos producidos en cada uno de los dominios
empleados en el escenario de deforestación. En primer lugar se analizan los impactos
sobre la temperatura media a 2 metros, para a continuación comentar los impactos
sobre las variables de mayor relevancia en el ciclo hidrológico.
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B3.1.1 Impacto de la deforestación en la temperatura a 2 metros
Las figuras B3.1 y B3.2 muestran las diferencias absolutas entre los promedios
estacionales de la temperatura media a 2 metros en los experimentos de control y
en los de deforestación en los dominios MIT y TOT respectivamente.
  Invierno:
En invierno, en ambos dominios se observan los menores impactos producidos
durante todo el año. Sin embargo, hay que destacar que estos impactos son
mayores en el experimento TOT, donde puede observarse un incremento de la
temperatura media de hasta 2.5ºC en algunas zonas del suroeste de la Península
Ibérica e incluso del norte de África. Por el contrario, en la simulación MIT la
extensión espacial de los cambios, así como su intensidad, es inferior.
  Primavera:
Durante estos meses, los mayores cambios inducidos por la deforestación se
producen en la región suroeste de la Península Ibérica. Al igual que sucedía en
invierno, puede observarse que estos impactos son más intensos en el dominio
TOT, donde se alcanza un incremento de la temperatura media de hasta 2.5ºC en
amplias regiones. El incremento de temperatura es más moderado en la
simulación MIT, aunque se extiende hasta las regiones del sureste de la
Península Ibérica.
  Verano:
Prácticamente todo el área deforestada, desde el norte de África hasta el sureste
de Francia, presenta un incremento de temperatura en ambos dominios. El
incremento es mayor en la simulación TOT, donde puede observarse un área
bastante extensa en la zona suroeste de la Península Ibérica con valores entre 1.5
y 2.5ºC superiores a los de la simulación de control. La distribución espacial de
la señal es muy similar en la simulación MIT, aunque la intensidad de los
impactos es algo menor.
  Otoño:
Aunque no en extensión espacial, ya que son mayores las áreas afectadas en
verano, en otoño se observan las señales más intensas en cuanto a la magnitud de
los cambios ocurridos en ambos dominios, y muy especialmente en el TOT.
Durante estos meses las diferencias en la intensidad de los impactos sobre ambos
dominios son apreciables: En el dominio TOT podemos observar incrementos en
la temperatura media de entre 2.5 y 3.5ºC en un área muy extensa del sureste de
la Península Ibérica. Mientras, en la simulación sobre el dominio MIT las
mayores señales se observan en toda la mitad sur de la Península pero la
magnitud de los cambios es inferior.
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FB3.1.− Valores de la simulación de control y diferencias absolutas (ºC) entre los
promedios estacionales de la temperatura media a dos metros correspondientes a las
simulaciones CTR y MEDMIT.
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FB3.2.− Valores de la simulación de control y diferencias absolutas (ºC) entre los
promedios estacionales de la temperatura media a dos metros correspondientes a las
simulaciones CTR y MEDTOT.
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Como se mostrará más adelante, las zonas donde se observa un incremento de
temperatura se corresponden con aquellas en las que se produce una mayor
variación en el contenido de humedad de los suelos. La principal causa de las
diferencias en los impactos sobre la temperatura media entre los experimentos
MIT y TOT es el diferente contenido de humedad de los suelos. 
Estas variaciones del contenido de humedad del suelo tienen un efecto
significativo sobre la capacidad calorífica y la conductividad, provocando
cambios en la temperatura media. Cómo se mostró en el capítulo A3, los
impactos producidos sobre la temperatura media a 2 metros son principalmente
de carácter local, de forma que, cómo hemos visto en la figuras B3.1 y B3.2,
sólo en aquellas zonas que han sido deforestadas se produce un aumento de la
temperatura. 
B3.1.2 Impacto de la deforestación en la precipitación
Las diferencias relativas de los promedios estacionales de la precipitación total
entre los experimentos de control y deforestación pueden verse en las figuras
B3.3 (dominio MIT) y B3.4 (dominio TOT).
  Invierno:
En invierno, en la Península Ibérica las precipitaciones están principalmente
determinadas por perturbaciones baroclínicas, por lo que no sería esperable que
las alteraciones de la cubierta vegetal provocaran una respuesta significativa. Sin
embargo, podemos observar algunos cambios inducidos sobre ambos dominios,
MIT y TOT.
El impacto de la deforestación tan sólo es apreciable en zonas del interior y sur
de la Península Ibérica y del norte de África, aunque los impactos sobre el
dominio MIT son mayores en extensión e intensidad que los que ocurren sobre el
dominio TOT. En todas las zonas mencionadas se observa un aumento de la
precipitación. Este aumento es en general ligero, con cambios de entre 0 y 0,2
mmd−1 respecto a los valores de control, aunque en el experimento MIT se
observan incrementos de entre 0,2 − 0,4 mmd−1 en una pequeña área en el norte
de África. 
La principal razón de este aumento de la precipitación parece estar relacionada
con la mayor humedad presente en el suelo en aquellas regiones donde la
deforestación es más acusada, ya que la ausencia de raíces en las celdillas con
alto porcentaje de suelo desnudo provocará que no se pueda extraer el agua de
las capas de suelo no superficiales. De esta manera, en el escenario de
deforestación los suelos pueden llegar fácilmente a la saturación en invierno e
incrementar su evaporación. Esta cantidad adicional de agua introducida en la
atmósfera podría inducir un incremento de la precipitación en determinados
episodios. Como veremos a continuación, los cambios en la evaporación son
mayores en la simulación realizada sobre el dominio MIT.
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FB3.3.− Valores de la simulación de control y diferencias absolutas entre los
promedios estacionales de la precipitación correspondientes a las simulaciones CTR y
MEDMIT en mmd−1.
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FB3.4.− Valores de la simulación de control y diferencias absolutas entre los
promedios estacionales de la precipitación correspondientes a las simulaciones CTR y
MEDTOT en mmd−1.
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  Primavera:
En esta estación los impactos cambian radicalmente frente a los observados en
invierno, produciéndose una reducción de entre 0 − 0,2 mmd−1 de la
precipitación. Las diferencias entre ambos dominios son apreciables, siendo
mayor la extensión de las zonas afectadas en el dominio TOT.  En este dominio
se producen descensos en la precipitación en zonas del sur y noreste de la
Península y del sur de Francia. Los impactos observados en el experimento MIT
tienen una menor extensión espacial y la región más afectada es el noreste de la
Península Ibérica.
Los impactos observados durante la primavera en ambos dominios parecen una
transición entre los hallados en invierno (aumento de la precipitación) y los que
observados en verano (fuerte descenso de la misma). Esto resulta coherente con
el debilitamiento a lo largo de la primavera de la actividad baroclínica sobre la
región Mediterránea, lo que provocará que la influencia de la cubierta vegetal
sobre la precipitación sea mayor.
  Verano:
Durante los meses de verano, las simulaciones realizadas sobre ambos dominios
muestran los mayores impactos sobre la precipitación. Sin embargo, existen
importantes diferencias entre ambos experimentos. 
En el dominio TOT se observa una fuerte reducción de la precipitación, con
descensos de entre 0,4 − 1 mmd−1 en extensas áreas del noreste de la Península
Ibérica y del sur de Francia. En el caso del dominio MIT, los impactos son
menores tanto en extensión geográfica como en intensidad. En este dominio los
principales impactos se observan en la región noreste de la Península y sur de
Francia. Tan sólo en algunas zonas del norte de África se observa una mayor
reducción de la precipitación en el experimento MIT que en el TOT. 
Resulta destacable que las regiones más afectadas por la disminución de la
precipitación en este experimento coinciden aproximadamente con aquellas
mostradas en la sección A de la presente memoria, aún cuando la deforestación
simulada y el método experimental son muy diferentes.
Las principales causas de la variación de los impactos entre ambos dominios
pueden resumirse en dos puntos:
 Diferencias en la simulación de control de cada experimentos
 Diferente libertad interna del modelo en cada uno de los experimentos. En el
experimento realizado sobre el dominio TOT la libertad del modelo es
superior a la del MIT, al tratarse de un dominio mayor.
Tampoco pueden descartarse otros factores como corresponsables de estas
diferencias. Por ejemplo, los cambios en la convergencia de humedad ya que,
como se mostrará más adelante, esta aumenta en mayor medida en la simulación
sobre el dominio MIT.
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FB3.5.− Valores de la simulación de control y diferencias absolutas (en kgm−2) entre
los promedios estacionales del contenido de humedad de los suelos correspondientes a
las simulaciones CTR y MEDMIT.
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FB3.6.− Valores de la simulación de control y diferencias absolutas (en kgm−2) entre
los promedios estacionales del contenido de humedad de los suelos correspondientes a
las simulaciones CTR y MEDTOT.
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A diferencia de los impactos en la temperatura media a 2 metros, los cambios en
la precipitación no tienen lugar únicamente en las zonas deforestadas, sino que,
debido a la influencia de factores no locales (ver capítulo A3), se observan
cambios en la precipitación en regiones cuya vegetación no ha sido alterada. Así,
en zonas situadas al norte de aquellas que han sido deforestadas, e incluso en
puntos de mar , puede observarse una disminución de la precipitación. 
El caso más claro es el sureste de Francia donde, coincidiendo con lo mostrado
en la sección A, se puede observar un descenso de la precipitación a pesar de ser
una región no degradada. Este descenso es más claro en el experimento TOT que
en el MIT, lo que muestra que este efecto no local no es un simple artificio
provocado por la proximidad del contorno norte, como hubiese podido pensarse
al observar las simulaciones de la sección A y del experimento MIT, ambas
realizadas sobre dominios menores al TOT.
  Otoño:
Los cambios observados durante estos meses son los menores, tanto en extensión
espacial como en intensidad en ambos dominios. La única señal destacable es el
aumento de la precipitación en la región noreste de la Península. Este efecto,
aunque contrario al observado durante los meses de verano, es de mucha menor
intensidad. Esto podría deberse a que la actividad baroclínica va reforzándose
durante esta estación, de forma que disminuye la influencia de los procesos
relacionados con la biosfera en la generación de la precipitación.
B3.1.3 Impactos de la deforestación en el contenido de humedad de los
suelos
Las figuras B3.5 y B3.6 muestran las diferencias absolutas de los promedios
estacionales del contenido de humedad de los suelos en los experimentos de
control y deforestación. A continuación comento los impactos, así como las
diferencias entre los experimentos MIT y TOT durante cada una de las
estaciones:
  Invierno:
Puede observarse un incremento del contenido de humedad de los suelos en la
mitad sur de la Península Ibérica en ambos experimentos MIT y TOT. Sin
embargo, es destacable que en la simulación TOT este incremento es mayor,
llegando a alcanzar  valores entre 210 y 270 kg m−2, y está ligeramente más
centrado en el suroeste de la península. Para entender este aumento del contenido
de humedad en invierno debemos analizar previamente lo que sucede durante los
meses de verano.
  Verano:
Los cambios respecto a los promedios de la simulación de control son mayores,
afectando de forma importante a todas las áreas deforestadas. Los incrementos
más intensos se producen en la simulación TOT, centrados en la mitad sur de la
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península. La razón principal de este aumento de la humedad de los suelos
podemos encontrarla en la ausencia de vegetación en las zonas deforestadas, de
forma que, al no existir raíces, no puede extraerse el agua depositada en las
capas inferiores del suelo. De esta forma, los valores de humedad del suelo en
verano son mayores que los de la simulación de control y, partiendo de estos
valores mayores, se alcanza más rápidamente la saturación durante los meses
(más lluviosos) de invierno. 
  Primavera y Otoño:
En general, los cambios durante la primavera y el otoño son similares a los
comentados durante el verano y el invierno. Sin embargo, hay que destacar que
los mayores impactos ocasionados por la deforestación se producen durante los
meses de otoño, y son mayores en el experimento sobre el dominio TOT. Como
se comentó anteriormente, los cambios en el contenido de humedad de los suelos
están estrechamente relacionados con los cambios en la temperatura media. Esta
relación se produce a través de la conductividad y la capacidad calorífica de los
suelos, ya que ambas variables influyen significativamente sobre la temperatura.
B3.1.4 Impactos de la deforestación en la evapotranspiración
Las figuras B3.7 (MIT) y B3.8 (TOT) muestran las diferencias relativas de los
promedios estacionales de la evapotranspiración en los experimentos de control
y deforestación.
  Invierno:
En ambos experimentos se observa un incremento de la evapotranspiración en las
áreas deforestadas de la Península Ibérica y del norte de África, alcanzando en
numerosas zonas aumentos entre el 30% y el 100% respecto de las simulaciones
de control. Este aumento puede explicarse a raíz del exceso de humedad del
suelo que se observa durante los meses de invierno, lo que provoca unos niveles
de evaporación cercanos a los valores de evaporación potencial.
  Primavera, Verano y Otoño:
A diferencia de lo que ocurre durante los meses de invierno, la evaporación en
las regiones deforestadas disminuye fuertemente. En primavera, y muy
especialmente en verano, esta disminución es de entre un 30% y 100% respecto a
los valores del experimento de control en las simulaciones MIT y TOT. La
disminución de la evapotranspiración durante los meses de otoño es menor, con
valores entre el 10% y 30%, aunque algo mayor en el experimento TOT que en
el MIT. 
112
Capítulo B3: Influencia del tamaño del dominio en los impactos de la deforestación
FB3.7.− Valores de la simulación de control y diferencias absolutas entre los
promedios estacionales de la evapotranspiración (en mmd−1) correspondientes a las
simulaciones CTR y MEDMIT.
113
Capítulo B3: Influencia del tamaño del dominio en los impactos de la deforestación
FB3.8.− Valores de la simulación de control y diferencias absolutas entre los
promedios estacionales de la evapotranspiración (en mmd−1) correspondientes a las
simulaciones CTR y MEDTOT.
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FB3.9.− Valores de la simulación de control y diferencias absolutas entre los
promedios estacionales de la convergencia de humedad (en mmd−1) correspondientes a
las simulaciones CTR y MEDMIT.
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FB3.10.− Valores de la simulación de control y diferencias absolutas entre los
promedios estacionales de la convergencia de humedad (en mmd−1) correspondientes a
las simulaciones CTR y MEDTOT.
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La causa de este descenso de la evapotranspiración se debe a la ausencia de
raíces en las zonas deforestadas, de forma que, una vez que los suelos dejan de
estar saturados, es imposible extraer el agua que se encuentra por debajo de la
capa más superficial. En las regiones de los escenarios deforestados donde la
vegetación no ha sido perturbada los valores de evapotranspiración no sufren
cambios apreciables, por lo que, al igual de lo que sucedía para los cambios en la
temperatura media, podemos concluir que esta variable presenta una respuesta de
carácter eminentemente local.
B3.1.5 Impactos de la deforestación en la convergencia de humedad
En las figuras B3.9 y B3.10 se muestran las diferencias absolutas entre los
promedios estacionales de la convergencia de humedad (precipitación menos
evaporación) correspondientes a las simulaciones de control y deforestación en
los experimentos MIT y TOT respectivamente.
Durante los meses de invierno y otoño no se aprecia una señal destacable en
ninguno de los dos experimentos, MIT y TOT. Por lo tanto, el ligero aumento de
precipitación observado sobre ambos dominios en invierno corresponde
íntegramente al aumento de la evapotranspiración.
Ambos experimentos coinciden en mostrar una disminución de la divergencia
(sur de la Península) o un aumento de la convergencia (norte de la Península)
dependiendo de las regiones. Estos cambios son especialmente intensos en las
zonas del interior de la Península Ibérica en el experimento MIT en verano. Los
aumentos de la convergencia de humedad en primavera son menores, y están
centrados sobre las regiones del suroeste y del noroeste de la Península y del sur
de Francia. En verano hay una disminución de la convergencia apreciable en los
Alpes. Esta zona parece ser una zona de transición entre las regiones donde
aumenta P−E, y aquellas donde disminuye P−E.
B3.1.6 Impactos de la deforestación en la fracción de cubierta nubosa
Las figuras B3.11 y B3.12 muestran los impactos relativos sobre la fracción de
cubierta nubosa los experimentos sobre los dominios MIT y TOT. En ambos
casos se observa una respuesta muy similar:
En invierno se observa un aumento de la nubosidad sobre el Golfo de Cádiz y el
mar de Alborán, así como una disminución en las zonas del interior de la
Península Ibérica. Por el contrario, tanto en primavera como en verano, ambos
experimentos muestran un descenso de la fracción nubosa. Durante los meses de
primavera, el descenso más acusado (entre un 3% y un 10%) tiene lugar en el
experimento MIT sobre las zonas del interior de la Península Ibérica. En la
simulación sobre el dominio TOT el descenso es ligeramente inferior. 
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FB3.11.− Valores de la simulación de control y diferencias absolutas (en tanto por
ciento) entre los promedios estacionales de la fracción de cubierta nubosa
correspondientes a las simulaciones CTR y MEDMIT.
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FB3.12.− Valores de la simulación de control y diferencias absolutas (en tanto por
ciento) entre los promedios estacionales de la fracción de cubierta nubosa
correspondientes a las simulaciones CTR y MEDTOT.
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Durante los meses de verano podemos observar de nuevo un descenso más
intenso de la fracción nubosa, llegando a alcanzar valores superiores al 10%.
Tanto en el experimento MIT como en el TOT se simula un incremento de la
cubierta nubosa, de entre un 3% y un 10%, en zonas del mar Mediterráneo
cercanas al estrecho de Gibraltar. La simulación sobre el dominio TOT muestra
una señal muy ligera y dispersa en los meses de otoño, no siendo apreciable
ninguna tendencia. En la simulación sobre el dominio MIT se observa un ligero
descenso (entre un 1% y un 3%) de la cubierta nubosa en la región noreste de la
Península Ibérica y la zona sur de Francia.
En resumen, los impactos son similares en las simulaciones MIT y TOT (ambos
experimentos coinciden en simular los mayores impactos sobre el ciclo
hidrológico durante los meses de verano), sin embargo, existen algunas
diferencias entre los impactos simulados en la precipitación sobre los dominios
MIT y TOT que conviene resaltar. 
El descenso de precipitación es mayor en el experimento TOT, en el cual se
alcanzan descensos de la precipitación de entre un 30% y un 100% durante los
meses de verano. Mientras, en el experimento MIT el descenso se encuentra
entre un 10% y un 30%. Al menos parcialmente, esto podría ser explicado por la
menor divergencia de humedad durante los meses de verano en las zonas del
interior de la Península en la simulación MIT.
B3.2 Significación estadística de las respuestas en los experimentos MIT y
TOT
El método empleado consiste en la realización de simulaciones iterativas, y me
ha permitido obtener una estimación de la variabilidad interna del modelo. Es
decir, conocer las variaciones producidas por las no linealidades de las
ecuaciones resueltas por el modelo, lo cual nos posibilita discernir qué señales
son significativas y cuáles se encuentran dentro del intervalo de variación propio
del modelo PROMES.
La significación estadística de las respuestas ha sido evaluada mediante la
aplicación del test t de Student. Este test ha sido aplicado a las medias
estacionales de los experimentos de control y a las simulaciones de deforestación
de cada experimento. El análisis de la significación estadística se ha realizado de
forma detallada sobre las regiones cuya localización se muestra en la figura
B3.13.
Estas regiones coinciden con las empleadas por Prego (2000) y Gaertner et al.
(2001) de forma que resulte sencillo comparar los resultados del presente trabajo
con estudios previos.
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Figura B3.13.− Regiones empleadas para realizar el análisis de la significación de la
señal en ambos dominios, MEDMIT y MEDTOT. Las alturas se indican en metros.
Se consideran 6 regiones. Cuatro de ellas dentro de la Península Ibérica:
Noroeste (NW), noreste (NE), suroeste (NW) y sureste (SE). La totalidad de
celdillas de la Península Ibérica (IPTOT) y una zona en el sur de Francia (FR).
B3.2.1 Significación estadística de los impactos en la precipitación por
regiones
Las figuras B3.14 y B3.15 muestran las evoluciones temporales de la
precipitación media mensual en las seis regiones descritas en la figura B3.13
para las simulaciones MIT y TOT. En estas figuras se muestran los datos
obtenidos sobre las celdillas de tierra en los experimentos de control y
deforestación. La línea contínua muestra la evolución media mensual (tomando
los 6 miembros del conjunto de simulaciones) del experimento de control, y la
línea discontínua para el experimento de deforestación. Las elipses (simulación
de control) y los rectángulos (simulación de deforestación) muestran los valores
de la desviación estándar para cada conjunto de simulaciones. El grado de
solapamiento entre los intervalos de desviación estándar (representados en forma
de rectángulos y elipses) proporciona un indicio acerca de la significación
estadística de las respuestas.
Tanto en las simulaciones llevadas a cabo sobre el dominio MIT como en las
realizadas sobre el dominio TOT las diferencias más apreciables entre control y
deforestación aparecen durante el final de la primavera y los meses de verano. 
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Figura B3.14.− Evolución temporal de la precipitación media mensual en cada una de
las regiones analizadas en el dominio MIT. El trazo continuo corresponde a la
simulación CTR y el discontínuo a la simulación DEF. Los valores de desviación
estándar se muestran como rectángulos y elipses.
Figura B3.15.− Evolución temporal de la precipitación media mensual en cada una de
las regiones analizadas en el dominio TOT. El trazo continuo corresponde a la
simulación CTR y el discontínuo a la simulación DEF. Los valores de desviación
estándar se muestran como rectángulos y elipses.
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En ambos experimentos parece observarse una mayor significación de los
impactos en la mitad norte de la Península Ibérica, siendo NE y FR las regiones
que muestran una mayor diferencia entre las simulaciones de control y las de
deforestación. Los experimentos llevados a cabos sobre los dos dominios
coinciden en mostrar a la precipitación en la región SE como la menos afectada
por la deforestación.
En general, los impactos parecen más claros en la simulación TOT que en la
MIT. Esto sucede no sólo en cada una de las zonas en particular sino que
observando el gráfico de evolución de todos los puntos de tierra
correspondientes a la Península Ibérica (región IPTOT), podemos ver una mayor
separación entre las simulaciones de control y de deforestación en los
experimentos sobre el dominio TOT. A pesar de que durante los meses de final
de la primavera y verano se encuentran los mayores valores de desviación
estándar, el cambio provocado por la deforestación es suficientemente grande
como para que no se solapen los resultados de las simulaciones de control y
deforestación.
Para evaluar de forma más sencilla y fiable la significación de los cambios, la
tabla B3.1 muestra aquellas regiones cuyos descensos de precipitación estacional
a causa de la deforestación resultan significativos al 95% del nivel de confianza
en cada uno de los dominios empleados.
Tabla B3.1.− Regiones del dominio que presentan un cambio significativo de la
precipitación (test t con un 95% de nivel de confianza) en cada una de las estaciones
del año en el escenario de deforestación. Con una M se indican los cambios
significativos en el experimento MIT y con una T en el experimento TOT.
En ambos experimentos, MIT y TOT, durante los meses de invierno se observa
un aumento de la precipitación no significativo. Esto resulta lógico si tenemos en
cuenta que las precipitaciones durante estos meses están asociadas a
perturbaciones de mayor escala (sinóptica), por lo que no se ven afectadas
significativamente a causa de la deforestación.
En los meses primaverales se produce un descenso significativo de la
precipitación en todas las regiones en el experimento MIT. Como puede
observarse en la figura B3.14, la precipitación va siendo más sensible a las
condiciones de la cubierta vegetal según nos aproximamos a los meses de
verano, cuando la dinámica atmosférica es más débil. En cambio, en el dominio
TOT, la región NO no presenta un cambio significativo respecto a los valores de
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NE − M − T M − T −
NW − M M − T −
SE − M − T M − T M − T
SW − M − T M − T M − T
IPTOT − M − T M − T T
SEFR − M − T M − T −
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control.
En verano, cuando mayor es el peso de los procesos superficiales en la
generación de la precipitación, el descenso de la precipitación es significativo en
todas las regiones analizadas en ambos experimentos. Estos cambios son
especialmente intensos en las regiones NE y FR en los experimentos MIT y
TOT. Sobre este último experimento también resultan apreciables los cambios en
las regiones NO y SO. En rasgos generales, estos impactos son similares a los
hallados por Gaertner et al. (2001) y Arribas et al. (2001).
En otoño, sólo las regiones del sur de la Península Ibérica (SO y SE) presentan
cambios significativos respecto a control en ambos experimentos, aunque
menores que los registrados durante los meses de verano.  El cambio en estas dos
regiones es mayor en el experimento TOT, donde puede observarse un cambio
significativo en el total de las celdillas de tierra de la Península Ibérica, es decir,
en la región denominada IPTOT. En el experimento MIT, el cambio en estas
regiones es prácticamente inapreciable.
B3.2.2 Significación estadística de los impactos en la evapotranspiración por
regiones
Las evoluciones temporales de la evapotranspiración mensual, junto con su
correspondiente intervalo de desviación estándar, para las simulaciones de
control y deforestación de los experimentos MIT y TOT se muestran en las
figuras B3.16 y B3.17 respectivamente. 
En general, en las simulaciones realizadas sobre ambos dominios, entre los
meses de marzo y octubre se produce una clara reducción de la
evapotranspiración en todas las zonas analizadas. Por el contrario, los meses de
noviembre, diciembre, enero y febrero apenas presentan una respuesta a la
deforestación. 
Como he mencionado anteriormente, esta disminución de la evapotranspiración
está causada por la eliminación de la cubierta vegetal, lo que conlleva la
desaparición de las raíces y, por lo tanto, la imposibilidad de extraer el agua de
las capas inferiores. La respuesta es más clara cuanto más lejos están los suelos
de las condiciones de saturación. Es decir, en la mayoría de las zonas de la
Península Ibérica los principales impactos en la evapotranspiración se producen
durante los meses de verano.
El comportamiento de la evapotranspiración es muy similar en los experimentos
MIT y TOT, tanto en las simulaciones de control como en la respuesta a la
deforestación. Las mayores diferencias se encuentran en la región SE, donde el
diferente comportamiento de la evaporación en la simulación de control da lugar
a impactos ligeramente diferentes.
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Figura B3.16.− Evolución temporal de la evapotranspiración (mmd−1) media mensual
en cada una de las regiones analizadas en el dominio MIT. El trazo continuo
corresponde a la simulación CTR y el discontínuo a la simulación DEF. Los valores de
desviación estándar se muestran como rectángulos y elipses.
Figura B3.17.− Evolución temporal de la evapotranspiración (mmd−1) media mensual
en cada una de las regiones analizadas en el dominio TOT. El trazo continuo
corresponde a la simulación CTR y el discontínuo a la simulación DEF. Los valores de
desviación estándar se muestran como rectángulos y elipses.
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Tabla B3.2.− Regiones del dominio que presentan un cambio significativo de la
evapotranspiración (test t con un 95% de nivel de confianza) en cada una de las
estaciones del año en el escenario de deforestación. Con una M se indican los cambios
significativos en el experimento MIT y con una T en el experimento TOT.
La tabla B3.2 muestran aquellas regiones cuyos descensos estacionales de la
evapotranspiración son significativos al 95% del nivel de confianza en los
experimentos realizados sobre los dominios MIT y TOT. La señal sobre ambos
dominios coincide totalmente. En ambos dominios, todas las regiones muestran
un descenso significativo de la evapotranspiración en primavera, verano y otoño,
mientras que en invierno, el aumento de evaporación no es significativo. 
B3.2.3 Significación estadística de los impactos en la convergencia de
humedad por regiones
En las figuras B3.18 y B3.19 se muestran las evoluciones temporales de la
convergencia de humedad (precipitación menos evaporación) en los
experimentos MIT y TOT respectivamente. Las evoluciones temporales
correspondientes a los experimentos de control y a los de deforestación se
muestran acompañados de sus correspondientes intervalos de desviación estándar
(elipses y rectángulos).
En general ambos dominios, MIT y TOT, muestran una disminución de la
divergencia de humedad en las regiones del sur de la Península Ibérica y un
aumento de la convergencia en las regiones del norte de la misma, durante los
meses de verano. En la región FR no se observan cambios apreciables en la
convergencia de humedad a causa de la deforestación durante ninguno de los
meses del año. 
En la tabla B3.3 pueden verse las regiones donde la respuesta a la deforestación
en la convergencia de humedad resulta ser significativa al 95% del nivel de
confianza según el test t de Student para cada una de las simulaciones MIT y
TOT. La significación de la señal coincide en casi todas las regiones en ambos
experimentos. Tan sólo las regiones FR y SO muestran un comportamiento
diferente entre los experimentos MIT y TOT, ya que en la simulación MIT los
cambios en la región SO resultan significativos durante todo el año, mientras que
en el experimento TOT tan sólo lo son durante los meses de primavera y verano. 
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NE − M − T M − T M − T
NW − M − T M − T M − T
SE − M − T M − T M − T
SW − M − T M − T M − T
IPTOT − M − T M − T M − T
SEFR − M − T M − T M − T
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Figura B3.18.− Evolución temporal de la convergencia de humedad (mmd−1) media
mensual en cada una de las regiones analizadas en el dominio MIT. El trazo continuo
corresponde a la simulación CTR y el discontínuo a la simulación DEF. Los valores de
desviación estándar se muestran como rectángulos y elipses.
Figura B3.19.− Evolución temporal de la convergencia de humedad (mmd−1) media
mensual en cada una de las regiones analizadas en el dominio TOT. El trazo continuo
corresponde a la simulación CTR y el discontínuo a la simulación DEF. Los valores de
desviación estándar se muestran como rectángulos y elipses.
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Tabla B3.3.− Regiones del dominio que presentan un cambio significativo de la
convergencia de humedad (test t con un 95% de nivel de confianza) en cada una de las
estaciones del año en el escenario de deforestación. Con una M se indican los cambios
significativos en el experimento MIT y con una T en el experimento TOT.
Los cambios observados en la región FR sólo son significativos en los meses de
primavera del experimento TOT, mientras que en el experimento MIT los
impactos sobre la convergencia de humedad son significativos durante
primavera, verano y otoño. Sin embargo, hay que destacar que, como muestran
las figuras B3.18 y B3.19, las respuestas significativas durante las estaciones de
invierno y otoño corresponden a diferencias casi inapreciables en la
convergencia de humedad.
B3.3 Evaluación conjunta de los impactos en los experimentos MIT y TOT
A la vista de los resultados expuestos, podemos concluir que los impactos sobre
el clima observados en los experimentos MIT y TOT a causa de una
deforestación extrema son bastante similares. Ambos experimentos coinciden en
mostrar una fuerte influencia de la deforestación sobre el clima de la Península
Ibérica durante los meses de verano. Los principales impactos, comunes a los
experimentos MIT y TOT, se enumeran a continuación:
  Descenso significativo de la precipitación al final de la primavera y en
verano. Este descenso resulta muy apreciable en las regiones NE y FR.
  Los cambios en la precipitación producidos por efectos no locales, como los
observados en la región FR, son significativos.
  Excepto en invierno, la evaporación disminuye en todas las regiones
deforestadas. Estos cambios son bastante intensos y significativos en todas las
regiones.
  Existe un destacable aumento de la convergencia de humedad, con cambios
significativos durante los meses de primavera y verano en todas las regiones
de la Península Ibérica.
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NE M − T M − T M − T M − T
NW M − T M − T M − T M − T
SE − M − T M − T M − T
SW M M − T M − T M
IPTOT − M − T M − T M − T
SEFR − M − T M −
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Los experimentos de la sección A de la presente memoria se han realizado con una
versión de muy alta resolución horizontal (20 km.) del modelo climático regional
PROMES, aplicado para analizar la respuesta del clima de la Península Ibérica a una
degradación superficial. Básicamente, esta degradación consiste en un incremento de
la fracción de suelo desnudo (el resto de tipos de usos de suelo disminuyen de forma
proporcional a este aumento del porcentaje de suelo desnudo) y en una alteración de
las propiedades de los suelos. 
Este primer experimento consta de tres simulaciones: Control, con la distribución de
usos de suelo actual, y dos escenarios de degradación superficial (LD1 y LD2). El
escenario LD1 simula una degradación débil, con cambios muy ligeros frente a la
simulación de control, mientras que el escenario LD2 consiste en una deforestación y
una alteración de las propiedades de los suelos muy intensas. 
El período simulado es de 6 años, incluyendo un prolongado período de sequía
durante la primera mitad de la simulación y precipitaciones invernales extremas
durante la segunda mitad. Estas claras diferencias en el régimen de precipitaciones se
pueden observar en la mayor parte de las regiones de la Península Ibérica, aunque son
especialmente destacables en las regiones del sur y centro oeste peninsulares. La
simulación de control reproduce adecuadamente los valores medios estacionales, así
como la variabilidad espacial y temporal tanto de la temperatura media a 2 metros
como de la precipitación. 
Los impactos respecto de la simulación de control se han analizado en 7 regiones, las
cuales han sido elegidas teniendo en cuenta diferentes grados de degradación
(máxima en el sureste de la Península y mínima en la cornisa Cantábrica) y regímenes
climáticos. Por un lado se han escogido regiones influenciadas principalmente por el
Mediterráneo y por otro, aquellas que lo son por el océano Atlántico. 
Las consecuencias más destacables de la degradación superficial sobre el clima de la
Península son el claro incremento de la temperatura media a 2 metros (máximo en
verano) y la reducción de la precipitación durante los meses de verano.
Los cambios observados en la temperatura media a dos metros son máximos en las
regiones del sur de la Península Ibérica, es decir, en aquellas regiones en las que se ha
producido una degradación mayor. De hecho, en todas las estaciones del año se ha
encontrado que el incremento de la temperatura a 2 metros es prácticamente lineal
con el incremento de la fracción de suelo desnudo, lo que parece demostrar que la
respuesta de la temperatura básicamente depende de las alteraciones locales de la
superficie terrestre. Todas las regiones coinciden en mostrar los mayores cambios en
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la temperatura en verano y los menores durante los mese de invierno. 
Los impactos sobre la temperatura media a dos metros causados por una degradación
superficial, incluso en el caso más extremo (escenario LD2), son inferiores a los
causados por un aumento de la concentración de gases de efecto invernadero. Si
observamos los resultados obtenidos por Gallardo et al. (2001), en el que simulan una
concentración de 2xCO2 sobre el área de la Península Ibérica, vemos que el
incremento de temperatura causado por un aumento de la concentración de CO2 es
superior a los 4ºC en muchas regiones de la Península durante la mayor parte del año.
Por otro lado, el incremento de temperatura causado por la degradación superficial
más intensa no llega sin embargo a alcanzar 1ºC en verano, cuando el impacto es
máximo. Aunque los impactos simulados en el trabajo de Gallardo et al. (2001)
pueden estar ligeramente sobreestimados, ya que no se contempla la concentración de
aerosoles, muestran claramente como, de los dos componentes principales del cambio
climático, deforestación y aumento de la concentración de gases de efecto
invernadero, es este último factor el que tiene una mayor contribución al posible
aumento de temperaturas.
Los impactos de la degradación superficial sobre la precipitación son más complejos.
En primer lugar sólo en el experimento LD2 (en el que se simula la degradación más
intensa) se encuentra una respuesta apreciable. Esta respuesta consiste principalmente
en una reducción de la precipitación en los meses de verano. 
Es destacable que no existe un impacto significativo sobre la precipitación invernal,
lo que resulta muy importante ya que esta es la estación más lluviosa en la mayor
parte de las regiones consideradas. Esto es una indicación de que, durante los meses
invernales, la influencia de los procesos locales en la superficie es despreciable para
la generación de precipitación. Por lo tanto, una deforestación, aún siendo muy
intensa, no alteraría de forma directa (cantidad de lluvia recogida anualmente) los
recursos hídricos de la Península Ibérica. Sin embargo, los efectos indirectos pueden
ser muy importantes, ya que al aumentar el ya de por sí elevado estrés hídrico en
verano si podría influir significativamente sobre la flora autóctona y el consumo de
agua por los cultivos de regadío.
Esta disminución de la precipitación en verano coincide con lo simulado en los
experimentos de Gallardo et al. (2001) bajo condiciones de 2xCO2. Por lo tanto, el
efecto de una degradación superficial potenciaría los impactos provocados por un
aumento de los gases de efecto invernadero, dando lugar a veranos más secos y
cálidos en la mayor parte de las regiones peninsulares.
Además, como señalan López−Bermúdez et al. (1998), las mayores tasas de erosión
en la Península Ibérica tienen lugar en otoño, de forma que una alteración de las
condiciones climáticas durante los meses de verano podría hacer que los suelos fuesen
más vulnerables a la erosión. El mecanismo de realimentación que daría lugar a estas
mayores tasas de erosión sería el siguiente: Al aumentar la deforestación se produce
una compactación de los suelos y una perdida de la materia orgánica, de forma que
los suelos son menos capaces de almacenar agua. Como hemos visto, y como
consecuencia de la deforestación, disminuyen las precipitaciones en los meses de
verano. De esta forma, al final de la estación los suelos son más sensibles a las lluvias
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torrenciales típicas del otoño, produciéndose mayores pérdidas de materia como
consecuencia de la mayor escorrentía y aumentando la tasa de erosión.
Otro resultado destacable son los diferentes impactos sobre la precipitación en las
regiones atlánticas y mediterráneas. Estas últimas muestran una mayor sensibilidad,
produciéndose un claro descenso de la precipitación en verano, mayor que el que
tiene lugar en las regiones atlánticas. 
La región más afectada por esta disminución de la precipitación es el noreste de la
Península Ibérica, a pesar de no tratarse de la zona más degradada. En esta región los
factores locales de inhibición de los procesos convectivos se ven sólo ligeramente
afectados si los comparamos con otras regiones. Sin embargo, existe una importante
contribución de efectos no locales, de forma que la convergencia de humedad en esta
región se ve significativamente afectada por la degradación superficial impuesta en el
resto de regiones de la Península Ibérica. Algo similar puede observarse en el sureste
de Francia donde, a pesar de no haberse producido degradación alguna, puede
observarse una reducción de la precipitación en verano.
Esto podría deberse a una alteración de los flujos de humedad procedente del resto de
las regiones peninsulares, a cambios en la dinámica a mesoescala (Arrit et al., 1992) o
a variaciones en la capa límite convectiva como indican Pan et al. (1999). 
La variabilidad interanual de los impactos causados por una degradación terrestre es
otra de las cuestiones más interesantes de esta primera sección. Como se ha mostrado,
existe una importante variabilidad de los impactos sobre los flujos de calor
superficiales (latente y sensible), la cual está estrechamente relacionada con la
variabilidad de la precipitación durante el período simulado y la disminución de la
radiación neta (equivalente a la cantidad de energía disponible para los suelos) en la
superficie terrestre. 
Esta relación entre los impactos sobre los flujos de calor superficiales en verano y las
anomalías de precipitación en los meses previos se produce a través del contenido de
humedad de los suelos. Así, como mencionan Hong y Kalnay (2000), son las
anomalías de precipitación las que determinan las anomalías del contenido de
humedad en los suelos. Sin embargo, en el presente experimento hay que tener
también en cuenta que la degradación de los suelos provoca importantes cambios en
contenido máximo de agua que pueden almacenar los suelos. Estos cambios en la
capacidad de los suelos provocan fuertes cambios en la escorrentía, lo que a su vez
produce intensas variaciones en el contenido de humedad de los suelos entre la
simulación de degradación y la de control. 
Por lo tanto, hay que destacar dos situaciones muy diferentes que se corresponden con
los períodos lluviosos y secos. 
  Durante los períodos lluviosos se producen mayores pérdidas por escorrentía, lo
que disminuye el contenido de humedad de los suelos y da lugar a una disminución
de la evaporación y del flujo de calor latente. Esta disminución es más intensa que
la disminución de la radiación neta, de forma que para mantener el balance de
energía se produce un aumento del calor sensible en el escenario de deforestación.
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  En los años secos, debido a las escasas precipitaciones las diferencias por
escorrentía entre el escenario de deforestación y el de control son muy pequeñas,
dando lugar a una disminución mínima en el contenido de humedad de los suelos.
Consiguientemente, la reducción del flujo de calor latente es menor que en el caso
anterior, e inferior a la reducción de la radiación neta, de forma que para conservar
el balance de energía en superficie se produce una disminución en el flujo de calor
sensible en el escenario de deforestación.
Es decir, se puede establecer una cadena causal entre las anomalías de precipitación
invernales y los impactos de la degradación superficial en verano. El vínculo entre
ambas estaciones se produce a través del contenido de humedad de los suelos, de
forma que podemos decir que los suelos actúan como memoria de las anomalías
producidas con varios meses de antelación. Esta cadena causal podría ampliarse aún
más en la región suroeste de la Península Ibérica, donde las precipitaciones invernales
están altamente condicionadas por las anomalías de la oscilación del Atlántico norte.
Esto podría sugerir una conexión entre fenómenos atmosféricos a gran escala y los
efectos locales de la degradación superficial. Sin embargo, debido a la duración
temporal de estas simulaciones (6 años) sería necesario repetir estos experimentos con
una mayor extensión temporal para poder extraer conclusiones más robustas.
También sería muy interesante repetir este tipo de experimentos sobre regiones con
condiciones similares a las de la Península Ibérica. Un buen ejemplo sería la región de
California (Estados Unidos de América), al tratarse de un área con problemas de
deforestación y cuyo clima esta muy influido por fenómenos de gran escala como el
ENSO (El Niño − Southern Oscillation).
Por lo tanto, podemos concluir que los impactos de la degradación superficial sobre
los flujos de calor dependen en gran medida de las condiciones atmosféricas, aunque
son los suelos, a través de su efecto de memoria, los que comunican las anomalías de
precipitaciones invernales a los impactos producidos por una degradación en los
meses de verano.
Pasemos ahora a los experimentos de la sección B. Estos experimentos han sido
diseñados para evaluar la dependencia de los impactos producidos por una
deforestación del tamaño del dominio empleado. Los dominios que se han utilizado
son dos: el primero de ellos (MIT) incluye el mediterráneo occidental, y el segundo
(TOT) prácticamente la totalidad de la cuenca mediterránea.
En total se han completado cuatro simulaciones: dos (MIT y TOT) sobre el escenario
de control, con las condiciones de usos de suelo actuales y dos (MIT y TOT) sobre el
escenario de deforestación. Sobre ambos dominios se ha simulado una deforestación
extrema, en la que la superficie boscosa y de pastos es sustituida totalmente por suelo
desnudo. A diferencia de los experimentos de la sección A, en estas simulaciones no
se han alterado las propiedades de los suelos, tales como la capacidad máxima de
almacenamiento de agua, para conservar un diseño experimental similar al empleado
en trabajos anteriores sobre la Península Ibérica (Prego, 2000; Gaertner et al., 2001). 
La técnica empleada en este experimento consiste en realizar conjuntos de
simulaciones iterativas, de forma que resulte posible determinar la variabilidad
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interna del modelo y, en función de ella, calcular la significación estadística de los
impactos hallados en cada uno de los dominios empleados, separándolos del ruido
inducido por las no linealidades internas del modelo. 
Los impactos sobre el clima de la Península Ibérica son bastante similares en ambos
experimentos (MIT y TOT), aunque se observan algunas interesantes diferencias. Por
ejemplo, en los impactos producidos sobre la precipitación la reducción es mayor
tanto en intensidad como en extensión geográfica sobre el dominio TOT. Esto se debe
principalmente a la mayor libertad interna del modelo sobre el dominio TOT. Al
tratarse de un dominio de dimensiones mayores que el MIT, el modelo PROMES
tiene mayor capacidad de desarrollar procesos físicos libremente en su interior,
estando menos condicionado por los valores suministrados por los contornos.
Las simulaciones sobre ambos dominios coinciden en mostrar un fuerte descenso de
la precipitación al final de la primavera y el verano, especialmente en las regiones del
noreste de la Península Ibérica y el sur de Francia. Este descenso sobre la región de
Francia en ambos dominios sirve para comprobar que no se trata de un fenómeno
producido por la cercanía de los contornos, lo que podría dar lugar a fenómenos
espúreos, y permite corroborar los resultados hallados en experimentos previos
(Gaertner et al., 2001; Arribas et al., 2001).
Excepto en invierno, se produce una intensa disminución de la evapotranspiración ya
que como consecuencia de la pérdida de raices no se puede extraer el agua
almacenado en las capas más profundas del suelo. Los mayores cambios observados
sobre la convergencia también tienen lugar en los meses de verano. En general se
produce un aumento de la convergencia en las regiones del norte y una disminución
de la misma en las regiones del sur de la Península. Este hecho apunta en el mismo
sentido que lo observado en la sección A, mostrando como las regiones del norte
peninsular son receptoras de humedad mientras que las del sur son fuentes de
humedad.
La significación estadística de estos resultados es similar en MIT y TOT. En ambos
dominios pueden observarse las señales más significativas durante los meses de
primavera y verano. Tanto en MIT como en TOT se encuentra una mayor
significación de los impactos en la mitad norte de la Península Ibérica, y ambos
coinciden en señalar a la región sureste como la menos afectada por los cambios en la
precipitación en los meses de verano. 
En general, se puede concluir que, aunque son bastante similares sobre ambos
dominios. Por lo tanto, podemos concluir que aunque existen diferencias en la
simulación de control de ambos experimentos, los impactos causados por una
deforestación son bastante similares e independientes del tamaño de dominio
considerado.  Sin embargo, los impactos parecen más claros en la simulación TOT
que en la MIT, lo que, como he apuntado anteriormente, podría ser debido a la mayor
libertad interna del modelo en el dominio mayor.
Resulta muy interesante destacar que los impactos observados como
consecuencia de una degradación de la superficie, tanto sobre la temperatura
como sobre la precipitación, son bastante similares en las diferentes
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simulaciones realizadas en este trabajo, así como en trabajos previos de otros
autores (Prego, 2000; Gaertener et al., 2001; Arribas et al., 2001) sobre el área de la
Península Ibérica.
Por lo tanto, se puede concluir que los resultados hallados son muy sólidos. Es decir,
independientemente del modelo empleado (PROMES en el presente trabajo o
HIRHAM en experimentos previos, véase Gaertner et al., 2001), del tamaño del
dominio, de la resolución horizontal, del período temporal simulado o del diseño
experimental empleado los impactos observados son muy similares. De esta forma, el
aumento de la temperatura media y la disminución de la precipitación observado en
verano pueden considerarse como impactos altamente probables de una degradación
superficial en el área de la Península Ibérica.
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Apéndice A. Modificaciones realizadas en el modelo
PROMES: El esquema convectivo Kain − Fritsch
En las simulaciones de la presente memoria se ha empleado el esquema convectivo de
Kain y Fritsch, el cual sustituye al esquema de Fritsch y Chapell empleado
anteriormente. A continuación incluyo una breve descripción de las principales
aportaciones y mejoras de este nuevo esquema.
El esquema convectivo de Kain y Fritsch (1993) esta basado en el mismo principio
fundamental que el esquema de Fritsch y Chapell (1980). Es decir, se asume que los
efectos convectivos eliminan la evergía convectiva potencial en una determinada
celdilla en un cierto período de tiempo.
La principal razón para sustituir el esquema anterior se debe a que estudios
observacionales y numéricos de los sistemas convectivos a mesoescala mostraron que
algunos aspectos significativos de los procesos físicos que tienen lugar en la
convección no estaban bien representados en el esquema de Fritsch y Chapell. Por
ejemplo, el flujo de masa y humedad procedente de nubes convectivas profundas
hacía el exterior, que puede jugar un papel muy importante para desarrollar sistemas
convectivos, no era bien simulado. 
El esquema de Kain y Fritsch mejora la distribución de los flujos de entrada y salida
de energía en los niveles verticales a través de la implantación de un nuevo modelo de
nube. Este modelo de nube modula los intercambios de masa entre la nube y el aire de
alrededor como una función de las características de flotabilidad del aire (seco y
húmedo). En determinadas circunstancias, el empleo de este nuevo modelo de nube
puede modificar sustancialmente los procesos convectivos.
El esquema de Kain y Fritsch asegura la conservación de la masa, la energía, la
humedad total y el momento, característica que es fundamental para su aplicación en
un modelo regional de clima, en el que se realizan simulaciones de una gran longitud
temporal.
Ap.A.1. Formulación matemática del esquema de Kain y Fritsch
El calentamiento debido a procesos convectivos a escala subgrid puede expresarse
como:
 

 
t

L

dq
dt

  
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p
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donde ϑ es la temperatura potencial en kelvin, L el calor latente liberado durante el
cambio de fase del agua (J kg−1), pi es la función de Exner, Cp (p/po)R/Cp, donde Cp es la
capacidad calorífica del aire seco (J kg−1 K−1), p es la presión en hPa, po es igual a
1000 hPa, y R es la constante de los gases para el aire seco (J kg−1 K−1); dq/dt
representa el ritmo de cambio de fase del agua (kg kg−1 s−1), y ω es la velocidad
vertical [(kg s−1)(m s−2)(m−2)]. 
Las barras indican valores promediados en toda la celdilla del modelo, mientras que
las primas indican perturbaciones a escala sub−celdilla. La velocidad vertical se
normaliza por el área de la celdilla, de forma que ω es proporcional al flujo de masa
convectivo.
El segundo término a la derecha de la ecuación puede aproximarse como la suma de
las contribuciones individuales de los flujos de masa ascendente (ωu) y descendente
(ωd), y del flujo de masa compensatorio  entre el aire ambiente y los flujos
convectivos. Para una capa vertical del modelo este término puede expresarse como:
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Donde los subíndices 1 y 2 denotan la base y la cima de una capa del modelo
respectivamente. ε es el ritmo de entrada de masa procedente del aire ambiente,


m
es la temperatura potencial media en la capa y δ el ritmo de salida de masa
procedente del aire ambiente. 
Si sustituimos este término en la ecuación del calentamiento debido a los procesos
convectivos nos queda:
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En esta última ecuación puede verse como el calentamiento convectivo en una capa
del modelo viene dado por:
1.− La suma de los flujos de temperatura potencial a través de la cima y el suelo de
una capa (hay que recordar que aproximadamente   
u



d )
2.− Menos el flujo en los intercambios convectivos 
u

um

d

dm
3.− Más el flujo de los intercambios convectivos hacia el aire ambiente. 
En términos de la masa total en una capa, cualquier exceso o deficit de masa creado
por la entrada o salida de flujos convectivos es compensada por los flujos a través del
tope y la base de la capa. En contraste con el anterior esquema (Fritsch y Chapell,
1980), la temperatura de una capa en una celdilla no es función del flujo ascendente o
descendente de temperatura en esa capa a no ser que exista un cambio de masa en esa
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capa.
De igual forma, la expresión para la tendencia neta de humedad específica debida a
los procesos convectivos es:
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La extracción de agua líquida desde la nubes convectivas proporciona humedad a la
escala resoluble del modelol, de forma que este proceso puede representarse como
una fuente de agua de nube, qc. Finalmente, como en el esquema de Fritsch y Chapell,
el transporte de momento en las nubes convectivas se simula a partir de la suposición
de que se conserva el momento en los flujos convectivos. Las correspondientes
ecuaciones de la tendencia del momento son:
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La conservación de la humedad y del calor depende de una correcta representación
del los efectos del calentamiento por cambio de fase del agua en los flujos
convectivos ascendentes y descendentes. La representación de estos flujos de calor se
describe a continuación.
Ap.A.2. Flujos convectivos ascendentes
Tradicionalmente, los flujos ascendentes (y descendentes) se han representado en los
esquemas de parametrización convectivos empleando modelos lagrangianos
unidimensionales, los cuales tienen la ventaja de su gran simplicidad computacional,
pero que no representan adecuadamente las interacciones entre la nube y el aire que la
rodea. El esquema de Kain y Fritsch ha introducido una nueva parametrización que
permite interacciones nube−ambiente y procesos termodinámicos más realistas.
Además, esta nueva parametrización tiene la ventaja de que introduce sólo un
pequeño incremento de los costes computacionales. 
De forma resumida, esta parametrización calcula las variaciones en la flotabilidad
inducidas por los procesos de mezcla turbulentos entre el aire seco y húmedo. Esto
permite que aquellas parcelas de aire que despues de la mezcla continuen
manteniendo una flotabilidad positiva sigan su ascenso, mientras que las parcelas que
pierdan su flotabilidad (debido al enfriamiento por evaporación) descienden. Como se
discute en profundidad en Kain y Fritsch (1990), esta parametrización simula una
interacción nube−ambiente realista, de forma que las distribuciones verticales de
flujos ascendentes o descendentes, y de las variaciones netas de masa pueden variar
considerablemente en función de las circunstancias ambientales. 
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El nuevo modelo de nube emplea una descripción más detallada de los procesos
microfísicos que tienen lugar en las nubes que la que se utilizaba en el esquema
anterior de Fritsch y Chapell. Los procesos termodinámicos están basados en la
conservación de la temperatura potencial equivalente (θe) y el contenido de agua.
Ap.A.3. Flujos convectivos descendentes
La parametrización de estos flujos es sustancialmente diferente de la empleada en el
modelo de Fritsch y Chapell, y la mayoría de los cambios se han introducido para
asegurar la conservación de todas las variables. Sin embargo, conceptualmente,
ambos esquemas son bastante similares.
En esta nueva versión, los flujos descendentes se inician en el nivel más alto por
debajo de 500 hPa en el cual una parcela en condiciones de saturación tenga una
flotabilidad negativa respecto al aire que la rodea. Al igual que para los flujos
ascendentes, la termodinámica de los flujos descendentes se basa en la conservación
de la temperatura potencial equivalente (θe), y la evaporación y condensación se
producen para mantener unos determinados niveles de humedad relativa en cada nivel
(100% en las capas de hube y 90% por debajo de la nube).
La velocidad del flujo descendente se calcula en función de la ecuación de
flotabilidad, y se permite que el flujo penetre hasta la capa más baja donde la
ecuación de flotabilidad permita que se mantenga una velocidad vertical negativa.
La relación entre los flujos ascendentes y descendentes se realiza a través de la
eficiencia de precipitación, la cual viene estimada por la cizalla vertical del viento
horizontal y la altura de la base de la nube. Esta tasa de eficiencia se aplica al ritmo
total de precipitación generada por los flujos ascendentes. El flujo de masa
descendente corresponde al máximo transporte que puede mantenerse dado una
determinada humedad específica y por encima de la profundidad estimada para una
determinada disponibilidad de agua líquida.
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Apéndice B. Modificaciones realizadas en el modelo
PROMES: Parametrización del efecto de los
aerosoles minerales sobre la radiación.
Aunque no se ha empleado en las simulaciones comentadas en esta memoria, otras de
las aportaciones realizadas al modelo PROMES durante la realización de esta tesis
doctoral ha sido el desarrollo de un esquema para parametrizar los efectos de los
aerosoles minerales sobre la radiación de onda corta (Gallardo y Arribas, 2000). 
La importancia de los esquemas de parametrización de los aerosoles minerales radica
en la incertidumbre que sobre el cambio climático puede tener el forzamiento
radiativo ejercido por los aerosoles. Algunos estudios (Charlson et al., 1991)
concluyen que el forzamiento radiativo de los aerosoloes sulfato es cercano a
−0,5Wm−2, comparable al forzamiento de aproximadamente +2Wm−2 ejercido por
los gases de efecto invernadero. Sin embargo, existen pocos estudios acerca del efecto
de los aerosoles minerales. Nuestra parametrización es un intento de incluir estos
efectos dentro del modelo regional PROMES.
Se trata de un esquema de 3 dimensiones, en el que las celdillas emisoras de aerosol
vienen determinadas por la distribución de vegetación y el contenido de humedad del
suelo. La emisión y deposición de las partículas aerosoles está parametrizada en
función de las velocidades del viento y de la cantidad de lluvia. 
A continuación se incluye una breve descripción de esta parametrización.
Ap.B.1. Fuentes de emisión de los aerosoles minerales.
Los factores cruciales para determinar la cantidad de emisión de aerosoles minerales
son la velocidad del viento cerca de la superficie (se ha considerado el viento a 10
metros de altura), el contenido de agua de los suelos y la cubierta vegetal. El radio
efectivo medio de las partículas de aerosol mineral consideradas es de 0,4 10−4 cm,
tamaño típico de las arcillas y arenas más finas.
En general, la emisión de este tipo de aerosoles tan sólo puede producirse en aquellas
regiones donde la cubierta vegetal sea dispersa y escasa. Con esta suposición, sólo se
ha permitido la emisión de aerosoles en aquellas celdillas donde el porcentaje de
suelo desnudo supere el 33% del área de la misma. Además se ha considerado como
condición indispensable que la capa húmeda este al menos 10 cm por debajo de la
superficie.
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Basado en estudios empíricos (Gillette, 1978), la cantidad de aerosol emitiduo puede
expresarse como:
q
a
  C u  u
tr
u
2
donde qa es la cantidad de aersol emitido desde la superficie, u es la velocidad del
viento cerca de la superficie (primer nivel del modelo) y utr es la velocidad umbral a
partir de la cual se empieza a emitir aerosoles. Se ha elegido una velocidad umbral a
10 metros de altura de 6,5 ms−1, correspondiente a los trabajos de Kalma et al. (1988).
La constante C, que reresenta la dependencia de la cantidad de aerosol emitido de la
velocidad del viento, se considera constante para los diferentes tamaños de los
aerosoles y se le ha dado un valor de 0,7 µgs2m−5. 
Otra variante empleada para calcular la velocidad umbral es la también propuesta por
Gillete et al. (1978), en la cual se utiliza la velocidad del viento en el primer nivel
sigma del modelo. Su expresión matemática es:
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donde utr es la velocidad umbral, v1 la velocidad del viento en el primer nivel sigma
del modelo y CD una constante de proporcionalidad que refleja el valor de la
rugosidad de la superficie y la eficiencia de la turbulencia cercana a la superficie para
elevar partículas de polvo hasta el primer nivel del modelo. El valor empleado para
este coeficiente es de 5,24 · 10−3 (Joussaume, 1990).
El transporte horizontal (advección)de estas partículas se hace empleando el mismo
esquema utilizado en el modelo PROMES para el vapor de agua, y la deposición de
los aerosoles minerales se produce por dos vías:
1.− Deposición húmeda: Esta es la principal y más importante. Tiene lugar por lavado
a través de la lluvia, de forma que una vez que llueve en una celdilla del modelo se
elimina totalmente el contenido de aerosol mineral de la misma.
2.− Deposición seca: Por procesos gravitacionales. Este proceso es mucho más lento y
de menor importancia. La velocidad de deposición se ha parametrizado siguiendo la
ley de Stokes (vstk = 2ρr2 / 9υg, donde ρ es la densidad de la partícula, g es la
aceleración de la gravedad y υ es la viscosidad del aire. La velocidad de deposición
calculada para las partículas tipo consideradas es de 0,018 cms−1.
Ap.B.2. Espesor óptico y efectos sobre la radiación
Para estimar la influencia de la distribución de aerosol mineral sobre el balance
radiativo se ha determinado el espesor óptico de la concentración de aerosol. La
formulación matemática de este espesor óptico es la siguiente (Tegen y Fung, 1994):
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donde Q es el factor geométrico de extinción (igual a 3 para el tamaño de partícula
considerado en esta parametrización), M la cantidad de aerosol que existe en la
columna vertical, ρ la densidad de la partícula (igual a 2,65 g cm−3)y r es
representativo del tamaño de la partícula (0,4 10−4 cm).
Una vez que hemos obtenido una estimación del espesor óptico de una determinada
concentración de aerosol mineral, su influencia sobre la radiación se incluye en el
modelo PROMES como un incremento del albedo superficial como sugieren Mitchell
et al. (1995). En general, los efectos de los aerosoles polvo sobre la radiación de onda
larga son despreciables por lo que no se considera ningún otro efecto aparte de este
incremento del albedo superficial, que influye únicamente sobre la radiación de onda
corta incidente y reflejada. Matemáticamente el incremento del albedo superficial
puede expresarse como:

 
 1   0
2
sec 
donde α es el incremento del albedo superficial, β es el parámetro de scattering (o
esparcimiento)hacia arriba,  α0 es el albedo original, y ϑ es el ángulo cenital.
Los resultados obtenidos con este esquema de parametrización del efecto de los
aerosoles minerales sobre la radiación son muy esperanzadores, especialmente los
obtenidos durante los meses de verano, cuando se mejora la simulación de las
temperaturas máximas. Sin embargo, la falta de bases de datos observacionales de la
concentración de aerosoles minerales en la Península Ibérica nos hace tomar estos
resultados con cautela, por lo que sería necesario el contar con mejores datos y un
mayor número de simulaciones para extraer conclusiones definitivas.
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